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(ausgedunnte ?) kontinentale Kruste unter dem RBT) unter das WT gescho- 
ben. Gleichzeitig wÃ¤r "thrusting" auf ein Ã¶stlic gelegenes kontinentales Vor- 
land zu fordern. 
Deformations- und ErholungsgefÃ¼g (insbesondere von Quarz und Calcit) so- 
wie metamorphe Mineralparagenesen (Prehnit-Pumpellyit-Epidot-Chlorit) bele- 
gen, daÂ die P-T-Bedingungen wÃ¤hren der progressiven GefÃ¼geentwicklun 
stabil geblieben sind. Die Ã„nderun im rheologischen Verhalten der "very low 
grade1'-metamorphen Kruste wurde vom Fluiddruck gesteuert: Der von Exten- 
sionsbruchen begleitete SchieferungsprozeÃ reflektiert ein "high fluid pressu- 
re"-Regime (nur aseismische Prozesse), konjugierte Scherbruche sowie die 
jÃ¼ngere GefÃ¼gepopulatione ein "medium fluid pressurel'-Regime (seismische 
und aseismische Prozesse). Eine Zufuhr von fluiden Phasen - um den Fluid- 
druck aufrechtzuerhalten, muÃ im offenen System das Entweichen von fluiden 
Phasen durch Zufuhr kompensiert werden - erfolgte Ã¼be das Detachment. 
Wird die Abscherbewegung im Detachment reduziert - ein Unterschub von 
kontinentaler Kruste unter das WT ist nur in einem beschrÃ¤nkte MaÃŸ mÃ¶glic 
- , wird auch die zugefÃ¼hrt Fluidmenge allmÃ¤hlic verringert. Dies ist die Ur- 
sache, daÂ der von ExtensionsbrÃ¼che begleitete SchieferungsprozeÃ von 
konjugierten ScherbrÃ¼che abgelÃ¶s worden ist. 
WÃ¤hren der Strain im ÃœberschiebungskÃ¶rp des BIRBT zunÃ¤chs durch Fal- 
tung und Schieferung kompensiert worden ist, geschah dies wÃ¤hren der spÃ¤ 
teren Deformationsentwicklung durch ein konjugiertes kompressives Schersy- 
stem, durch "pop-up"-Bewegungen, durch Ãœberschiebunge und steile Auf- 
schiebungen. 
Die Ross-Orogenese gliedert sich in Nordvictorialand in 2 Phasen: 1. Schlie- 
ÃŸun eines zwischen WT und BIRBT gelegenen Ozeans durch westgerichtete 
Subduktion im WT (Kambrium) und ostgerichtete im BT. Die Subduktionszone 
im BT wurde bereits im Mittelkambrium inaktiv. Weil die Subduktion im BT nicht 
am palÃ¤opazifische Plattenrand der Antarktis stattgefunden hat, kann sie nicht 
der kambro-ordovizischen Ross-Orogenese in der Antarktis zugerechnet wer- 
den. Erst mit SchlieÃŸun des Ozeans zwischen WT und BIRBT (Wende Kam- 
brium1Ordovizium) wird das BIRBT Teil des palÃ¤opazifische Plattenrandes der 
Antarktis. 2. Akkretion von BIRBT an das WT (Wende KambriumIOrdovizium). 
Metamorphose und Deformation im BIRBT sind Ausdruck dessen frontalen 
'AnschweiÃŸens an das WT; einerseits durch westgerichteten Unterschub von 
unterlagernde Kruste des BIRBT unter das WT und andererseits durch ostge- 
richtete Vorlanduberschiebungen. 
Summary 
Northern Victoria Land forms the Pacific end of the Transantarctic Mountains 
and is built up of three NNE-SSW trending "terranes". The Wilson Terrane (WT) 
consists of high-grade metamorphics, schists and granitic intrusives. The 
middle Bowers Terrane (BT) and the eastern Robertson Bay Terrane (RBT) 
consist of very-low-grade metamorphic rocks. Accretion of RBT and RBT to the 
active paleopacific margin of Antarctica, built up by the WT, as well as the me- 
tamorphism and the deformation within the three terranes belong to the Ross- 
Orogeny in late Cambrian to early Ordovician times. BT and RBT together form 
a terrane, which will be abbreviated in the following text as BIRBT. 
The BT is formed by pyroclastic and sedimentary rocks of the Sledgers Group 
(slope-sediments of an early-middle Cambrian oceanic island-arc). Termination 
of the island-arc volcanism is reflected by the regressive Mariner Group (late 
Middle Cambrian to Late Cambrian times). The Mariner Group is unconforma- 
bly overlain by continental sediments of the Leap Year Group (late Cambrian to 
early Ordovician times (?)). The continental sediments derive from the WT and 
indicate the closure of an ocean situated between the WT and the BIRBT. 
Deformation of the whole succesion, described as Bowers Supergroup, occur- 
red under metamorphic conditions of the prehnite-pumpellyite facies. By inve- 
stigations along a Cross section, aligned perpendicular to the general NNE- 
SSW trending of the structural grain, five deformation stages were distinguis- 
hed. Those reflect a progressive structure development in a foreland fold and 
thrust belt. The first deformation led to upright folds with subvertical cleavage, 
the latter showing a subvertical stretching lineation. Strain analyses document 
plane strain geometry. Subhorizontal extension fractures in the YZ-plane of the 
cleavage with subvertical strain increments indicate, that the fluid pressure (pf) 
exceeded the lithostatic pressure (D,). The progressive reduction of the fluid 
pressure first led to the formation of conjugate hybrid shear fractures. These 
hybrid shear fractures generally reactivated former mineralized extension 
fractures. The formation of conjugate compressive shear fractures, showing top 
to-the-west and top to-the-east sense of shear, was the final result. The orien- 
tation of the axes of the paleostressellipsoid did not change remarkably. The 
younger shearzones, showing top to-the-west sense of shear, displace the 
conjugate compressive shear fractures. Steeply inclined reverse faults indicate 
top to-the-west and top to-the-east sense of shear. These reverse faults cut 
through the older structures. 
The deformation within the BIRBT was caused by a ductile detachment, which 
is located underneath the outcrop level of the BIRBT. Along the detachment the 
crust below the BIRBT (oceanic crust underneath the BT and (thinned ?) conti- 
nental underneath the RBT) was shifted under the WT. Contemporary thrusting 
occurred on a continental foreland, located in the east. 
Cold working and subsequent recovery (especially of quartz and calcite) as well 
as metamorphic mineral assemblages (prehnite-pumpellyite-epidote-chlorite) 
prove, that the P-T conditions did not vary during the deformation of the BIRBT. 
The change in the rheological behaviour was controlled by the fluid pressure. 
Cleavage with extension gashes reflects a high fluid pressure regime (only 
aseismic deformation), conjugate shear fractures and the younger shear zones 
indicate a medium fluid pressure regime (seismic and aseismic deformation). 
The supply of fluids - in order to stabilize the fluid pressure in an Open system, 
one has to compensate the escape of fluids by new supply - is due to the de- 
tachment. In the final Stage of the ROSS Orogeny underplating of continental 
crust underneath the WT slows down and the supply of fluids to the BIRBT- 
thrust sheet sinks gradually. This causes the transition from tensile fractures in 
the YZ-plane of the cleavage to conjugate shear fractures. 
Whereas the strain within the thrust sheet of the BIRBT was first related to fol- 
ding and cleavage formation, it was later related by conjugate compressive 
shear fractures, pop-up structures, by westdirected thrusts and steep reverse 
faults. 
In northern Victoria Land the Ross-Orogeny is separated into two stages. 1: 
Closure of an ocean between BIRBT and WT by westdirected subduction in the 
WT and eastdirected in the BT. The latter ceased in Middle Cambrian. Sub- 
duction in the BT did not take place at the paleopacific margin of Antarctica; 
though the subduction in the BT is not Part of the Antarctic Ross-Orogeny. 2. 
After the closure of an ocean between the WT and BIRBT the BT became Part 
of the paleopacific margin of Antartica. The accretion and deformation of the 
BIRBT was caused by frontal movements, on the one hand by underplating of 
oceanic and continental crust underneath the WT, On the other hand by east- 
directed foreland thrusting. 
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Im Rahmen der Deutschen Antarktischen Nordvictorialand Expedition 1990191 
(GANOVEX VI), die von der Bundesanstalt fÃ¼ Geowissenschaften und Roh- 
stoffe (BGR) organisiert worden ist, ist die GelÃ¤ndearbei fÃ¼ die vorliegende 
Arbeit durchgefÃ¼hr worden. In den Bowers Mountains ist entlang des unteren 
Carryer Gletschers ein 8 km langes Profil zu FuÃ strukturgeologisch aufge- 
nommen und beprobt worden (s. Abb. 2.2). Neben dieser vierwÃ¶chige GelÃ¤n 
dearbeit konnten die Millen-Schiefer in der Umgebung des Mt. Bruce (s. Abb. 
1 . l )  und das Husky- und Lanterman-Konglomerat bei Index Spur (s. Abb. 2.2) 
beprobt werden (jeweils eintÃ¤gig GelÃ¤ndeaufenthalte) 
Nordvictorialand wird aus drei NNW-SSE-streichenden sogenannten Terranes 
aufgebaut (s. Abb. 1 . I ) :  
1. Im Westen das Wilson Terrane (WT) mit "low grade1'- bis "high grade1'-Meta- 
morphiten (Gneise und Schiefer), darin eingelagerten Granulitrelikten, sowie 
granitischen und granodioritischen Intrusivgesteinen ("Granite Harbour In- 
trusiva" (GHI)). 
2. Das zentrale, 20 bis 30 km breite Bowers Terrane (BT) wird von einer kam- 
bro-ordovizischen vulkano-sedimentÃ¤re Serie, der Bowers-Supergruppe, 
aufgebaut. Faltung und Schieferung wurden unter "very low gradei'- 
Bedingungen entwickelt. 
3. Das Robertson Bay Terrane (RBT) besteht aus monotonen, kambro-trema- 
docischen Turbiditen (Robertson-Bay-Gruppe), die unter "very low gradeu- 
bis "low grade1'-Bedingungen gefaltet und geschiefert wurden. 
WÃ¤hren des 6. Gondwana-Symposiums in Columbus wurde Nordvictorialand 
in 3 "Terranes" gegliedert. Diese werden durch steile Sterungen und schmale 
Zonen grÃ¼nschieferfazielle Gesteine, voneinander separiert (s. Abb. 1 . I  und 
1.2). Die Dreigliederung in GHI, Gneise und Schiefer ( I ) ,  Bowers-Supergruppe 
(2) und Robertson-Bay-Gruppe (3), die bereits vorher eingefÃ¼hr worden ist, 
wurde durch den Zusatz "Terrane" zusÃ¤tzlic betont. Der Begriff des Terrane 
ist jedoch nicht sehr eng gefaÃŸt Auf der einen Seite wird das Wilson Terrane 
weithin als autochthon, als aktiver Kontinentalrand des palÃ¤opazifische Plat- 
tenrandes der Antarktis angesehen, auf der anderen Seite ist eine Interpretati- 
on von BT und RBT als allochthone Terranes umstritten. 
Im WT, BT und RBT werden die Metamorphose sowie Intrusionen von S-und I- 
Typ-Graniten (GHI) im WT der kambro-ordovizischen Ross-Orogenese zuge- 
ordnet. Die prÃ¤gend Gneisfoliation im WT sowie Falten und SchieferflÃ¤che im 
BT und RBT sind im Streichen der drei Terranes orientiert (NNW-SSE). BT und 
RBT sowie wohlauch der Ã¶stlichst Teil des WT wurden im Devon von 1-Typ- 
Graniten (Admiralty Intrusiva) intrudiert. Im Laufe der letzten 10 Jahre haben 
sich die Vorstellungen Ã¼be die geologische Entwicklung der drei "Terranes" 
stark gewandelt. FÃ¼ den Akkretionsmechanismus am palÃ¤opazifische Rand 
des ostantarktischen Schildes existieren seit jÃ¼ngste Zeit verschiedene 
plattentektonische Modelle. GegrÃ¼nde auf die Verteilung von S- und 1-Typ- 
Graniten (GHI), dem Vorhandensein eines paarigen "metamorphic belts" und 
eines "opposite thrusti'-Systems wird im Wilson Terrane von KLEINSCHMIDT & 
TESSENSOHN (1 987) und FLOTTMANN & KLEINSCHMIDT (1 991 a) eine westgerich- 
tete Subduktionszone angenommen (s. Abb. 1.1 und 1.2). FÃ¼ den kam- 
brischen Inselbogen des BT wird sowohl ostgerichtete (WODZICKI & ROBERT 
1987, FINDLAY 1987a) als auch westgerichtete Subduktion (WEAVER et al. 1984, 
KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN 1987) postuliert. 
Heute konkurrieren im wesentlichen zwei Akkretionsmodelle - in verschiede- 
nen Modifikationen - fÃ¼ Nordvictorialand. BRADSHAW et al. (1985), WEAVER et 
al. (1 984) und WODZICKI & ROBERT (1 987) favorisieren "strike-slip"-Bewegungen 
als Akkretionsmechanismus, wÃ¤hren GIBSON & WRIGHT (1 985), KLEINSCHMIDT 
& TESSENSOHN (1987) sowie FLOTTMANN & KLEINSCHMIDT (1 991 a) ein frontales 
Andocken von BT und RBT an das WT, mit vorangegangener Subduktion im 
BT undloder WT fordern. Die Zeitpunkt der Akkretion ist ebenfalls umstritten. 
Nach BORG & STUMP (1987) soll sie nach Intrusion der devonischen Admiralty 
Granite und vor Ablagerung der jurassischen Beacon-Gruppe stattgefunden 
haben. Andere Autoren gehen von einer Akkretion wÃ¤hren der Ross- 
Orogenese (GIBSON & WRIGHT 1985, KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN 1987, 
FLOTTMANN & KLEINSCHMIDT (1991a) oder wÃ¤hren eines "Borchgrevink Events" 
aus (zeitgleich mit den Admiralty Intrusionen) (FINDLAY 1987a,b, BRADSHAW et 
al. 1985). 
Abb. 1.1 : Geologische Ãœbersichtskart Nordvictorialands (nach GANOVEX TEAM 1987, FLOTT- 
MANN & KLEINSCHMIDT 1991a, KLEINSCHMIDT 1992a, GANOVEX & ~TALIANARDIDE TEAMS 1993). 
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Abb. 1.2: P-T-Verteilung in Nordvictorialand (GANOVEX TEAM 1987, KLEINSCHMIDT et al. 1987, 
GANOVEX & ITALIANTARDIDE TEAMS 1993) 
Hauptziel der vorliegenden Arbeit ist es, Klarheit Ã¼be den altpalÃ¤ozoische 
Akkretionsmechanismus in Nordvictorialand zu gewinnen. Mit der detaillierten 
strukturgeologischen GelÃ¤ndeaufnahm und Beprobung eines E-W-Profils 
entlang des unteren Carryer Gletschers (Position des E-W-Profils s. Abb. 2.2) 
sollen die folgenden Fragestellungen untersucht werden: 
Erfassung und Gliederung der tektonischen GefÃ¼gesequen in der "very Iow 
grade1'-metamorphen Kruste des BT. 
Ermittlung der P-T-Bedingungen wÃ¤hren den verschiedenen Deformations- 
akten. 
Bestimmung der Deformationsmechanismen (kristallplastische Deformation, 
Kriechen durch DrucklÃ¶sung superplastische Verformung, seismische und 
aseismische kataklastische Bewegungen) und deren Anteile wÃ¤hren den 
verschiedenen Deformationsakten. 
AbschÃ¤tzun des die Deformationsakte begleitenden Fluiddruckes und seine 
Bedeutung hinsichtlich seiner steuernden Wirkung fÃ¼ das rheologische Ver- 
halten der "very low grade1'-metamorphen Kruste des BT. 
Rekonstruktion der PalÃ¤ospannungsfelde wÃ¤hren den verschiedenen De- 
formationsakten. 
Welches sind die steuernden Faktoren fÃ¼ den aufrechten Baustil im BIRBT- 
VorlandÃ¼berschiebungsgÃ¼rt gewesen ? 
Konsequenzen der Ergebnisse fÃ¼ den Akkretionsmechanismus am aktiven 
palÃ¤opazifische Plattenrand der Antarktis. 
An den genommenen Proben in der Umgebung des Mt. Bruce (s. Abb. 1.1) und 
bei Index Spur (s. Abb. 2.2) wurden Mineralparagenesen, Deformationsme- 
chanismen und Deformationsstil der Millen-Schiefer, des Husky- und Lanter- 
man-Konglomerats untersucht. Da Index Spur und Mt. Bruce in unmittelbarer 
NÃ¤h der "Terranegrenzen" positioniert sind, kommt diesen beiden LokalitÃ¤te 
bei der Ermittlung des Baustils im VorlandÃ¼berschiebungsgÃ¼rt des B/RBT und 
bei der Interpretation des altpalÃ¤ozoische Akkretionsgeschehens in Nordvic- 
torialand eine erhebliche Bedeutung zu. 
2.1 Stratigraphie der 
LAIRD et al. (1977, 1982) faÃŸte in der Bowers-Supergruppe die kambro- 
ordovizischen Gesteine der Bowers Mountains zusammen und hoben sie so 
von den zum Teil Ã¤hnliche Gesteinen der Robertson-Bay-Gruppe ab. Die Bo- 
wers-Supergruppe und die Robertson-Bay-Gruppe wurden vorher von 
GRINDLEY & WARBEN (1964) in der Ross-Supergruppe zusammengefaÃŸt Die 
Bowers-Supergruppe umfaÃŸ vom Liegenden zum Hangenden die Sledgers-, 
die Mariner- und die Leap-Year-Gruppe. Die Sledgers-Gruppe besteht aus Vul- 
kaniten, pyroklastischen Gesteinen (Glasgow-Formation) und eingeschalteten 
Turbiditen (Molar-Formation), die Mariner-Gruppe aus marinen Flachwasser- 
sedimenten und die Leap-Year-Gruppe aus kontinentalen Sedimenten (aus- 
fÃ¼hrlich Beschreibung der Lithologie in Kap. 3). Das Husky-Konglomerat, das 
nur an der Terranegrenze zwischen BT und WT aufgeschlossen ist und von 
LAIRD et al. (1 982) als Basis der Sledgers-Gruppe interpretiert worden ist, wird 
in der neueren Literatur nicht mehr der Bowers-Supergruppe zugerechnet (s. 
TESSENSOHN 1984). 
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Abb. 2.1: Stratigraphische Gliederung der Bowers-Supergruppe (nach LAIRD et al. 1982 und 
TESSENSOHN 1984). 
WÃ¤hren die stratigraphische Einstufung der Sledgers-Gruppe und der Mari- 
ner-Gruppe mit Hilfe von Fossilien vorgenommen werden konnte (s. LAIRD et al. 
1982, COOPER et al. 1977, 1982, 1990), wurden in der Leap-Year-Gruppe bis- 
lang lediglich Spurenfossilien beschrieben (Dow & NEALL 1974, COOPER et al. 
1977), die ein oberkambrisches bis ordovizisches Alter fÃ¼ diese kontinentalen 
Ablagerungen nahelegen (die Spurenfossilien belegen, daÂ es in den Ablage- 
rungen der Leap-Year-Gruppe auch marine Einschaltungen gegeben haben 
muÃŸ) STURM & CARRYER (1970) nannten die Abfolge von vorherrschend 
Flachwassersedimenten entlang der Westseite der Bowers Mountains ur- 
sprÃ¼nglic Bowers-Gruppe. Die Gruppe schloÃ den "Camp-Ridge-Quarzit" 
(nach LE COUTEUR & LEITCH 1964) mit ein. Die von CROWDER (1968) be- 
schriebene Sledgers-Gruppe und das Carryer-Konglomerat wurden von DOW & 
NEALL (1972, 1974) der Bowers-Gruppe zugeordnet. Ihre Annahme, daÂ das 
Carryer-Konglomerat von der Sledgers-Gruppe Ã¼berlager wird, wurde von 
LAIRD et al. (1976) revidiert. Sie erkannten eine Ã¼berkippt Lagerung des Kon- 
taktes zwischen dem Carryer-Konglomerat und den Gesteinen der Sledgers- 
Gruppe im Bereich des unteren Carryer Gletschers (Profil im Arbeitsgebiet). 
Die Gliederung von LAIRD et al. (1982) erfuhr folgende ErgÃ¤nzunge und Ã„nde 
rungen: Das Husky-Konglomerat wird heute nicht mehr als die stratigraphisch 
Ã¤ltest Einheit der Bowers-Supergruppe angesehen (MORTIMER et al. 1984). 
GIBSON (1984) diskutiert das Husky-Konglomerat als ein mÃ¶gliche laterales 
Ã„quivalen der Leap-Year-Gruppe, LAIRD & BRADSHAW (1983) hingegen als ein 
hÃ¶he metamorphes Ã„quivalen der Sledgers-Gruppe. Eine ErgÃ¤nzun ist die 
Solidarity-Formation, MOR-Basalte (WODZICKI & ROBERT 1987), die die Ã¤ltest 
Formation der Sledgers-Gruppe bildet. Die aktuelle Gliederung gibt die Abb. 2.1 
wieder. Das stratigraphisch nicht einzuordnende grÃ¼nschieferfaziell Husky- 
Konglomerat, das nur an der WT-BT-Grenze aufgeschlossen ist, ist in der stra- 
tigraphischen Gliederung der Abb. 2.1 nicht berÃ¼cksichtig worden. 
2.2 Entwicklungsgeschichte der strukturellen Bedeutung der Bowers- 
Supergruppe 
Die tektonische Trennung der Bowers-Supergruppe von der Robertson-Bay- 
Gruppe durch die Leap-Year-StÃ¶run wurde von COUTEUR (1 964) erkannt. Der 
Name Leap-Year-StÃ¶run geht auf Dow & NEALL (1972) zurÃ¼ck Die Leap- 
Year-StÃ¶run trennt heute die Gesteine der Bowers-Supergruppe von den Mil- 
len-Schiefern, die wiederum durch die Millen-StÃ¶run von der Robertson-Bay- 
Gruppe abgetrennt werden (s. Abb. 1 .l, 1.2 oder 2.2) (FINDLAY 1987a,b). Der 
tektonische Kontakt zwischen der Bowers-Supergruppe und den Lanterman- 
Metamorphiten, die Lanterman-StÃ¶rung wurde hingegen zuerst von STURM & 
CARRYER (1 970) beschrieben (s. Abb. 1 . l ,  1.2 oder 2.2). In den nÃ¶rdliche Bo- 
wers Mountains wird die Lanterman-StÃ¶run als Bowers-StÃ¶run bezeichnet 
(Dow & NEALL 1974). STURM & CARRYER (1970) verÃ¶ffentlichte die erste geo- 
logische Karte, die die 200 km lange und 20 bis 30 km breite Bowers-Super- 
gruppe als einen stÃ¶rungsbegrenzte Krustenblock zeigt. Wegen seiner Positi- 
on zwischen den hÃ¶he metamorphen Gesteinen des Wilson Terrane und den 
ehemals als Ã¤lte angesehenen Gesteinen der Robertson-Bay-Gruppe wurde 
die Bowers-Supergruppe von Dow & NEALL (1974) als Graben interpretiert. 
Dies wurde in den folgenden Jahren verworfen. Der Begriff Bowers-Graben 
oder Bowers-Trog wurde von TESSENSOHN et al. (1981) zunÃ¤chs durch Bo- 
wers-Struktur-Zone ersetzt. Interne Deformation und Metamorphose der Bo- 
wers-Supergruppe wurden von TESSENSOHN et al. (1981) der kambro- 
ordovizischen Ross-Orogenese zugeordnet. Das "ZusammenschweiÃŸen der 
Bowers-Supergruppe (BSG) 
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Abb. 2.2: Geologische Ãœbersichtskart der Solidarity Range, der sÃ¼dliche Explorers Range 
und der nÃ¶rdliche Lanterman Range. Zusammengestellt nach geologischen Karten von 
WODZICKI & ROBERT (1987) und GANOVEX TEAM (1987), Grenzverlauf zwischen den Millen- 
Schiefern und der Robertson-Bay-Gruppe nach Prof. Dr. KLEINSGHMIDT (persÃ¶nlich Auskunft). 
Das bearbeitete E-W-Profil am unteren Carryer Gletscher umfaÃŸt ausgehend vom Rennick 
Gletscher, das Carryer-Konglomerat und die Glasgow-Formation. 
KrustenblÃ¶ck (RBT, BT und WT) soll nach TESSENSOHN et al. (1 981) zwischen 
Ordovizium und Perm stattgefunden haben (Bildung von Leap-Year- und Lan- 
terman-StÃ¶rung) BRADSHAW et al. (1985) fÃ¼hrte fÃ¼ Nordvictorialand den Be- 
griff "Suspect Terranes" ein. WEAVER et al. (1984) interpretierten das Bowers 
Terrane (Sledgers-Gruppe) erstmals als kambrischen Inselbogen, eine Ansicht, 
die heute allgemein akzeptiert ist (u.a. WODZICKI & ROBERT 1987, KLEINSCHMIDT 
& TESSENSOHN 1987). WÃ¤hren jedoch WEAVER et al. (1984), GIBSON & WRIGHT 
(1 985), TESSENSOHN & KLEINSCHMIDT (1 987) und FLOTTMANN & KLEINSCHMIDT 
(1991) fÃ¼ ihre plattentektonischen Modelle eine westgerichtete Subduktionszo- 
ne fÃ¼ das BT fordern, favorisieren WODZICKI & ROBERT (1987) und FINDLAY 
(1987a) eine ostgerichte Subduktionszone (s. Kap. 11.4). 
2.3 Altersdatierungen in Nordvictorialand 
2.3.1 Altersdatierungen im Bowers und Robertson Bay Terrane 
WAr-Gesamtgesteinsalter und Hellglimmerdatierungen wurden an Schiefern 
des BT, RBT und den Millen Schiefern von ADAMS et al. (1982), ADAMS & 
KREUZER (1984), KREUZER et al. (1987) und WRIGHT & DALLMEYER (1992) be- 
stimmt bzw. vorgenommen. WÃ¤hren im RBT und den Millen-Schiefern die 
meisten WAr-Daten von Metapeliten und Mineralen die Zeitspanne zwischen 
450 und 510 Ma umfassen, streuen sie im BT zwischen 270 und 510 Ma 
(ADAMS et al. 1982, ADAMS & KREUZER 1984, KREUZER et al. 1987). Die jungen 
Alter im BT diskutieren KREUZER et al. (1987) als ein kreidezeitliches thermi- 
sches Ereignis. ^ ~ r / ~ g ~ r - ~ a t i e r u n ~ e n  von WRIGHT & DALLMEYER (1992) im 
RBT ergaben Alter zwischen 470 und 510 Ma, im BT zwischen 368 und 501 
Ma. Die ebenfalls starke Streuung fÃ¼hre die Autoren auf junge thermische Er- 
eignisse zurÃ¼ck FÃ¼ die prÃ¤gend 1. Schieferung geben die Autoren ein Alter 
zwischen 500 und 505 Ma an. KREUZER et al. (1987) nehmen das gleiche Alter 
fÃ¼ die prÃ¤gend Schieferung im BIRBT an. Diese Alter entsprechen dem 
hÃ¶chste Oberkambrium. JÃ¼ngst Ablagerungen im RBT bei Handler Ridge 
(WRIGHT & BRODIE 1987) und der Leap-Year-Gruppe (COOPER et al. 1982) 
fÃ¼hre eine Fauna des jÃ¼ngste Kambriums und Ã¤lteste Ordoviziums. Dies 
fÃ¼hr zu dem SchluÃŸ daÂ die Schieferung ein um zumindest wenige Ma Jahre 
jÃ¼ngere Alter aufweisen muÃŸ K/Ar-Alter von Schiefern Ã¼be 500 Ma sind je- 
doch von KREUZER et al. (1987, Abb. 4) nur in den Millen-Schiefern und deren 
unmittelbaren Umgebung beschrieben worden (die jungen Alter sind eventuell 
auf eine frÃ¼h Ãœberschiebun von BT auf RBT zu erklÃ¤re (s. Kap. 12.4). Die 
Ã¼brige im RBT gemessenen Datierungen liegen zwischen 455 und 490 Ma. 
RBISr-Muscovitalter von Ca. 480 Ma (KREUZER et al. 1987) plotten in den glei- 
chen Altersbereich. Die zweite Schieferung in den Millen-Schiefern konnte nach 
WRIGHT & DALLMEYER (1992) infolge des Fehlens synkinematischer Hellglimmer 
nicht datiert werden. Die Millen-Schiefer im Mt. Bruce Gebiet zeigen hingegen 
eine Hellglimmerbildungen in Sn-FlÃ¤che (s. Kap. 6.1) und kÃ¶nnte datiert wer- 
den. Die stark streuenden Altersdatierungen im BT geben einen mÃ¶gliche 
Hinweis auf die Hauptsutur der Ross-Orogenese zwischen dem WT und dem 
BT (Fluide nutzten diese Sutur und fÃ¼hrte zu einer stÃ¤ndige Neueinstellung 
der radiometrischen Uhren). 
2.3.2 Altersdatierungen im Wilson Terrane 
Gesamtgesteinsalter des Wilson Gneises (Daniels Range) liefern Isochronenal- 
ter von 490 +30, -5 Ma (KREUZER et al. 1987). Mineral- und Gesamtgesteins 
K/Ar-Alter zwischen 460 und 480 Ma reflektieren die AbkÃ¼hlungsgeschicht 
(ADAMS & K KREUZER 1984). Es liegen jedoch eine groÃŸ Anzahl von Altern 
zwischen 500 und 600 Ma vor (s. Zusammenfassung in KLEINSCHMIDT & 
TESSENSOHN 1987). Maximale Alter von 500 und 495 Ma fÃ¼ Hornblende und 
Muscovit umfassen in etwa das gleiche Mindestalter fÃ¼ die letzte Ã¼berregional 
Deformation in den Lanterman-Metamorphiten (ADAMS et al. 1982). Muscovit- 
und Biotit-Datierungen (K-Ar, Rb-Sr) geben AbkÃ¼hlungsalte bzw. Upliftalter 
zwischen 470 und 500 Ma an (KREUZER et al. 1987). Alterdatierungen von 
Granit Harbour Intrusiva umfassen eine Zeitspanne zwischen 470 und 500 Ma 
(KREUZER et al. 1981, 1987, VETTER et al. 1983); Ã„lter Granitintrusionen wur- 
den von VETTER et al. (1984) mit 535 Ma (Terra Nova Granit) beschrieben. 
3 Lithologie der Bowers- 
Das bearbeitete Profil entlang des unteren Carryer Gletschers umfaÃŸ die SIed- 
gers-Gruppe mit WechsellagerungenNerzahnungen von Gesteinen der Glas- 
gow- mit der Molar-Formation sowie, getrennt durch eine Erosionsdiskordanz, 
die Leap-Year-Gruppe mit dem Carryer-Konglomerat (vgl. Abb. 2.1). Die Mari- 
ner-Gruppe ist nicht vertreten. Bei der folgenden Besprechung wird neben ei- 
genen Beobachtungen auf die zur VerfÃ¼gun stehende Literatur zurÃ¼ckgegrif 
fen. 
3.1 Sledgers-Gruppe (Solidarity-, Glas ow- und Molar-Formation) 
Die Sledgers-Gruppe wird Ã¼berwiegen von pyroklastischen Gesteinen und 
deren resedimentierten Abtragungsprodukten aufgebaut. Die Solidarity-Forma- 
tion, aufgeschlossen in einer Antiklinale in der Solidarity Range (in Ã¶stliche 
Fortsetzung des bearbeiteten Profils), enthÃ¤l die Ã¤lteste Gesteine der SIed- 
gers-Gruppe (s. Abb. 2.2). Sie besteht im wesentlichen aus Pillow-Basalten, die 
nach Spurenelementanalysen von WODZICKI & ROBERT (1987) MORB-Charak- 
ter aufweisen sollen. Die jÃ¼nger Glasgow-Formation fÃ¼hr pyroklastische 
Brekzien, Pillow-Laven und Tuffe von basischer bis intermediÃ¤re Zusammen- 
setzung (JORDAN et al. 1984, LAIRD et al. 1982). Spurenelementanalysen von 
Vulkaniten der Glasgow-Formation plotten in Ti-Zr- und Cr-Y-Diagrammen in 
das Feld von Inselbogenvulkaniten (WODZICKI & RoBERT 1987). Die Glasgow- 
Formation ist mit klastischen Sedimenten der Molar-Formation verzahnt (LAIRD 
et al. 1982, JORDAN et al. 1984, WODZICKI & ROBERT 1987). Die Gesteine der 
Molar-Formation weisen im bearbeiteten Profil wenig sortierte Sandsteine, 
Tonsteine und Konglomerate mit einer psammitischen, untergeordnet auch 
pelitischen Matrix auf. Die GerÃ¶ll und Klasten dokumentieren, daÂ es sich z.T. 
um resedimentiertes Material handelt. Nach WODZICKI & ROBERT (1 987) soll die 
Molar-Formation im Osten als Schelffazies und im Westen als "slope"-Fazies 
entwickelt sein. Der hÃ¶her Anteil von Klasten in der Schelffazies der Molar- 
Formation soll nach WODZICKI & ROBERT (1 987) belegen, daÂ diese einem kon- 
tinentalen Liefergebiet entstammen. Die SedimentschÃ¼ttunge der Molar- 
Formation erfolgten nach SW bis SSE (LAIRD et al. 1982, WODZICKI & ROBERT 
1 987). 
Irn Profil entlang des unteren Carryer Gletschers besteht die Glasgow-Forma- 
tion aus mÃ¤chtige Tuffen und tuffitischen Gesteinen, pyroklastischen Brekzien, 
untergeordnet Pillow-Laven sowie Konglomeraten mit einer pyroklastischen 
Matrix (Gerolle meist Vulkanite und Pyroklastika, untergeordnet auch Karbona- 
te und klastische Sedimente) (s. Abb. 3.2). Die Molar-Formation enthÃ¤l Sand- 
steine, Grauwacken und Tonsteine, die als Turbidite sedimentiert wurden. Irn 
Profil ist eine circa 10 m mÃ¤chtige grauweiÃŸ Karbonatbank aufgeschlossen 
(s. Abb. 3.2). KarbonatgerÃ¶ll und Karbonatbrekzien mit Ooiden in einer karbo- 
natischen Matrix lassen auf bewegtes Flachwasser schlieÃŸen Die Karbonat- 
bank wird als eine groÃŸ abgerutschte Scholle interpretiert. Dies legen die 
scharfen Kontakte zu liegenden pyroklastischen Chloritschiefern und hangen- 
den schwarzen Tonschiefern nahe. Weiterhin finden sich gelbe Konglomerate, 
deren GerÃ¶ll zum grÃ¶ÃŸt Teil aus Karbonaten bestehen. Weiterhin wurden 
Klasten und GerÃ¶ll von Vulkaniten in einer rekristallisierten Calcitmatrix beob- 
achtet. Die Verzahnung von turbiditischen Gesteinen der Molar-Formation mit 
pyroklastischen Gesteinen der Glasgow-Formation veranlaÃŸte WODZICKI & 
ROBERT (1 987)  dazu, diese beiden Formationen im Westteil des BT als "slope"- 
Sedimente eines ozeanischen Inselbogens zu interpretieren. 
Abb. 3.1 : Ausschnitt des steilgestellten Faltenschenkels im Ã¶stliche Profilabschnitt. Die Grenze 
zwischen der Sledgers-Gruppe (S) und dem Carryer-Konglomerat (C), eine Erosionsdiskor- 
danz, ist als gestrichelte Linie eingezeichnet. WestÃ¼berschiebunge sind als weiÃŸ Linien ein- 
gezeichnet. Der rechte Bildteil, jenseits des Gletschers, wird aus offen gefalteten Carryer- 
Konglomeraten aufgebaut. Die Lithologie ist der Abb. 3.2 zu entnehmen (MaÃŸstab Die MÃ¤ch 
tigkeit des aufgeschlossenen steilgestellten Carryer-Konglomerats betrÃ¤g Ca. 500 m, vgl. Abb. 
3.2). 
3.2 Mariner-Gruppe 
Die Mariner-Gruppe enthÃ¤l marine Flachwassersedimente (Sandsteine, Ton- 
steine und Kalksteine ), deren MÃ¤chtigkei mit 2000 bis 2500 m angegeben wird 
(LAIRD et al. 1982,  JORDAN et al. 1984). Die SedimentschÃ¼ttunge erfolgten laut 
LAIRD & BRADSHAW (1983) nach NE und NW. Das Klastenspektrum zeigt nach 
LAIRD et al. (1 982)  und WRIGHT (1 985)  an, daÂ die Mariner-Gruppe das Abtra- 
gungsprodukt eines Kontinents, eines "high grade1'-metamorphen Terranes mit 
sauren Plutoniten darstellt. Als mÃ¶glich Liefergebiete werden von WODZICKI et 
al. (1982) und LAIRD et al. (1982) das  Wilson und  das Robertson Bay Terrane 
diskutiert. Zwischen den "slopel'-Ablagerungen der  Glasgow-/Molar-Formation 
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Abb. 3.2: Lithologisches Profil des Ã¶stliche Profilabschnitts. Gradierte Schichtung, SchrÃ¤g 
schichtung und die Sols,-Relation in klastischen Sedimenten der Molar-Formation und des Car- 
ryer-Konglomerats zeigen, daÂ das gesamte Profil den Westschenkel eines Sattels aufbaut 
(vgl. Abb. 4.1). BezÃ¼glic der Punkte a bis h siehe Kap. 5, Abb. 5.2). JÃ¼nger Deformationsge- 
fÃ¼g (konjugiertes kompressives Schersystem, WestÃ¼berschiebungen steile West- und Ostauf- 
schiebung, s. Kap. 4) sind in dem Profil aus GrÃ¼nde der Ubersichtlichkeit nicht eingezeichnet. 
Nach WEAVER et al. (1984) und WODZICKI & ROBERT (1987) reprÃ¤sentier das 
BT den Rest eines vom Unterkambrium bis ins untere Mittelkambrium aktiven 
ozeanischen Inselbogens. Durch die Lithologie der regressiven Mariner-Gruppe 
ist dokumentiert, daÂ der Inselbogen des BT im Mittelkambrium inaktiv wurde 
(WODZICKI & ROBERT 1987). 
Die Mariner-Gruppe fehlt im bearbeiteten Profil. Diese ist entweder vor Ablage- 
rung der Leap-Year-Gruppe abgetragen worden oder sie ist im Gebiet des un- 
teren Carryer Gletschers nicht zur Ablagerung gekommen. 
3.3 Leap-Year-Gruppe (Carryer-Konglomerat, Reilly-Konglomerat, Camp- 
Ridge-Quarzit) 
Die Leap-Year-Gruppe wurde von LAIRD et al. (1982) als dritte Gruppe neben 
der Sledgers- und der Mariner-Gruppe eingefÃ¼hrt Sie umfaÃŸ das erstmals von 
Dow & NEALL (1964) beschriebene Carryer-Konglomerat, den von COUTEUR & 
LEITCH (1 964) erstmalig beschriebenen Camp-Ridge-Quarzit und das von LAIRD 
et al. (1 982) beschriebene Reilly-Konglomerat. Zwischen den fluviatilen Ablage- 
rungen der Leap-Year-Gruppe und der regressiven Mariner-Gruppe besteht 
nach LAIRD et al. (1982) und WODZICKI & ROBERT (1987) eine SchichtlÃ¼cke 
Weiterhin wird von LAIRD et al. (1 982) und von WODZICKI & ROBERT (1 987) zwi- 
schen den Ablagerungen der Leap-Year-Gruppe und denen der Sledgers- und 
Mariner-Gruppe eine Erosionsdiskordanq beschrieben. Diese ist im bearbeite- 
ten Profil an einem wenige cm mÃ¤chtige Verwitterungshorizont in den pyro- 
klastischen Brekzien der Glasgow-Formation und einem darauf abgelagerten 
Konglomerat, dessen vulkanische und pyroklastische GerÃ¶ll eine Verwitte- 
rungskruste aufweisen, zu erkennen (s. Kap. 11.1). Die circa 200 m mÃ¤chtige 
basalen Schichten des Carryer-Konglomerats werden im bearbeiteten Profil 
aus grÃ¼ne und gelbbraunen Sandsteinen aufgebaut, in die sich zu jÃ¼ngere 
Schichten hin zunehmend Konglomerate einschalten. Es sind polymiktische 
Konglomerate (GerÃ¶llspektrum Grauwacken, Sandsteine, Granite, intermediÃ¤ 
re und saure Vulkanite, intraformationale TongerÃ¶lle mit einer sandigen Matrix 
und eingeschalteten, meist wenige m mÃ¤chtige grÃ¼ngefÃ¤rbt SandsteinbÃ¤n 
ken und sehr untergeordneten Tonsteinlinsen. QuarzdeformationsgefÃ¼g in 
Klasten belegen, daÂ das Liefergebiet des Carryer-Konglomerats durch eine 
'very low grade1'- und untergeordnet "low grade1'-Metamorphose geprÃ¤g war 
(ErlÃ¤uterun hierzu in Kap. 7.1 und 11.6). SedimentschÃ¼ttunge des Carryer- 
Konglomerats erfolgten nach LAIRD et al. (1982), WODZICKI & ROBERT (1987) 
und eigenen Beobachtungen in nordÃ¶stlich Richtung. 
Die MÃ¤chtigkei des jÃ¼ngere Camp-Ridge-Quarzits (quarzitische Sandsteine, 
quarzitische Konglomerate und untergeordnet Tonsteine (LAIRD et al. (1 982)) 
soll nach LAIRD et al. (1974) 2900 m betragen. Von Dow & NEALL (1972) und 
TESSENSOHN (1984) werden sogar bis 7000 m angenommen. Die Sediment- 
schÃ¼ttunge dieser fluviatilen Ablagerungen sollen nach LAIRD et al. (1982) und 
TESSENSOHN (1984) nach NW, N und NE erfolgt sein. Das Reilly-Konglomerat 
wird von LAIRD et al. (1982) als grÃ¶berklastische zeitliches Ã„quivalen des 
Camp-Ridge-Quarzits interpretiert und jÃ¼nge als das Carryer-Konglomerat an- 
gesehen. 
Das bearbeitete Profil entlang des unteren Carryer Gletschers beinhaltet die 
ungestÃ¶rt Abfolge von "slope"-Ablagerungen eines ozeanischen Inselbogens 
(Glasgow- und Molar-Formation). Nach einer Abtragungsphase, die durch eine 
SchichtlÃ¼ck und Erosionsdiskordanz belegt ist, ist auf den undeformierten 
Gesteinen der Sledgers-Gruppe die molasseartige Sequenz der Leap-Year- 
Gruppe, d.h. das Carryer-Konglomerat sedimentiert worden. AnschlieÃŸen 
wurde die gesamte Bowers-Supergruppe gefaltet und geschiefert (s. Kap. 4 ff). 
4 Tektonische Gefugeentwicklung im Bowers Terrane 
4.1 Einleitung und Ãœberblic Ãœbe die tektonische GefÃ¼gesequen im be- 
arbeiteten Profil entlang des unteren Carryer Gletschers 
Das E-W-Profil entlang des unteren Carryer Gletschers ist circa 10 km nÃ¶rdlic 
der Lanterman Range lokalisiert (s. Abb. 2.2). Es liegt vollstÃ¤ndi innerhalb des 
Bowers Terrane. Die nÃ¶rdlich Fortsetzung der Lanterman-StÃ¶rung Sutur zwi- 
schen BT und WT, ist westlich unter dem Eis des Rennick Gletschers zu su- 
chen. Das bearbeitete Profil ist durch einen Nebengletscher des Carryer Glet- 
schers zweigeteilt (s. Abb. 2.2). 
1 Sledgers-Gruppe 1 1~ Carryer-Konglomerat 1 
1 km westlicher 
H Ã¶stliche Profilabschnitt 
Abb. 4.1: E-W-Profil entlang des unteren Carryer Gletschers. Die bearbeiteten Profilabschnitte 
wurden durch Kartierungen von WODZICKI & ROBERT (1987) ergÃ¤nzt Die subvertikale StÃ¶run 
zwischen den offen gefalteten und steilstehenden Schichten des Carryer-Konglomerats ist im 
Profil durch einen Gletscher verhÃ¼llt Die Langschenkel-Kurzschenkel-Beziehung der beiden 
Ã¶stliche SÃ¤tte im offen gefalteten Carryer-Konglomerat legt nahe, daÂ diese Teil eines Ost- 
schenkels eines GroÃŸsattel sind. Die westlichen Falten sind hingegen im Scheitelbereich die- 
ses GroÃŸsattel positioniert. Der westliche Profilabschnitt muÃ wÃ¤hren der Faltung und 
Schieferung in einer hÃ¶here Position lokalisiert gewesen sein. Ohne die steile StÃ¶run lÃ¤Ã 
sich das Profil nicht plausibel erklÃ¤ren BezÃ¼glic der Punkte a bis h siehe Kap. 5, Abb. 5.2. 
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Abb. 4.2: Schichtung und S,-MakrogefÃ¼g im Ã¶stliche (a bis g) und westlichen Profilabschnitt 
(h) entlang des unteren Carryer Gletschers. SchichtflÃ¤che in der Sledgers-Gruppe (a) und irn 
Carryer-Konglomerat (b), SchieferflÃ¤che in der Sledgers-Gruppe (C) und im Carryer-KongIo- 
merat (d), S,-FlÃ¤che zugehÃ¶rig Streckungslineare in der Sledgers-Gruppe (e) und irn Carryer- 
Konglomerat (f), ExtensionsbrÃ¼ch in der Sledgers-Gruppe (g), SI- und So-FlÃ¤che irn westli- 
chen Profilabschnitt (h) (bezÃ¼glic h siehe auch Abb. 4.22). 
Der bearbeitete Ã¶stlich Profilabschnitt wird von steilgestellten Schichten der 
Sledgers-Gruppe und des Carryer-Konglomerats aufgebaut (s. Abb. 3.2 und 
4.1). Die SchieferflÃ¤che sind subvertikal orientiert (s. Abb. 4.2c,d). Die Bezie- 
hung zwischen Schieferung und Schichtung und die sedimentologischen Han- 
gend-Liegend-Kriterien (gradierte Schichtung, SchrÃ¤gschichtun etc.) zeigen, 
daÂ der gesamte Ã¶stlich Profilabschnitt den steilgestellten Westschenkel einer 
Antiklinale bildet. Eine Erosionsdiskordanz trennt das Carryer-Konglomerat von 
den Gesteinen der Sledgers-Gruppe (s. Kap. 11.1). 
Der bearbeitete westliche Profilabschnitt wird von offen gefalteten Schichten 
des Carryer-Konglomerats eingenommen (s. Abb. 4.1). Die S,-FlÃ¤che sind 
ebenfalls subvertikal orientiert (s. Abb. 4.2h). Die Langschenkel/Kurzschenkel- 
Beziehung der beiden Ã¶stliche SÃ¤tte legt nahe, daÂ dieser Profilteil den Ost- 
schenke1 einer Antiklinale bildet. Der westlichste Sattel spiegelt durch seine 
Symmetrie den Scheitelbereich dieses GroÃŸsattel wider (s. Abb. 4.1). Die 
Profilkonstellation erfordert eine StÃ¶run mit erheblichem Versatzbetrag zwi- 
schen dem steilgestellten Materialwechsel im Ã¶stliche Profilabschnitt und dem 
offen gefalteten im westlichen. 
Aus dem Profil der Abb. 4.1 lÃ¤Ã sich ablesen, daÂ Faltung und Schieferung 
erst einsetzten, als die gesamte Bowers-Supergruppe (einschlieÃŸlic der 
Molasse-Ã¤hnlichen Leap-Year-Gruppe) zur Ablagerung gekommen war (vgl. 
GIBSON & WRIGHT 1985, FINDLAY 1987a). 
Abb. 4.3: MakrogefÃ¼g des konjugierten kompressiven Schersystems im Ã¶stliche (a bis e) und 
irn westlichen Profilabschnitt (f). Konjugierte hybride ScherbrÃ¼ch und konjugierte ScherbrÃ¼ch 
in der Sledgers-Gruppe (a und b), konjugierte ScherbrÃ¼ch (C) (Darstellung nach HOEPPENER 
1955) und Fiederspalten (d) in kompetenten Konglomeraten der Molar-Formation. Konjugierte 
ScherbrÃ¼ch irn steilgestellten Carryer-Konglomerat (e) und im offen gefalteten Carryer-Konglo- 
merat (f). Weitere ScherflÃ¤che wie in Abb. 4 . 3 ~  dargestellt, finden sich in der Abb. 5.2. 
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Es folgt eine kurze Ãœbersich der beobachteten GefÃ¼gesequen in zeitlicher 
Reihung. Mit Ausnahme von mineralisierten ExtensionsbrÃ¼chen die vermutlich 
bei Absenkung der Gesteine der Bowers-Supergruppe in einem Krustendeh- 
nungs-Regime mineralisiert worden sind, ist die beobachtete tektonische GefÃ¼ 
gesequenz den Gesteinen der Bowers-Supergruppe in einem Kompressions- 
Regime aufgeprÃ¤g worden. Die Altersrelation zwischen den einzelnen GefÃ¼ge 
konnte im GelÃ¤nd anhand von Ãœberschneidungsrelatione bestimmt werden. 
Die folgende Reihung entspricht der beobachteten Altersabfolge von Ã¤ltere zu 
jÃ¼ngere GefÃ¼gen 
Krustendehnungs-Regime (D1) 
- Vertikale ExtensionsbrÃ¼che die bei sÃ¶hlige Lagerung der Gesteine der Bo- 
wers-Supergruppe angelegt worden sind (s. Abb. 4.5a). Durch die Steilstel- 
lung von So weisen diese BrÃ¼ch im bearbeiteten Ã¶stliche Profilabschnitt 
heute eine subhorizontale Orientierung auf, 
Kompressions-Regime (D2) 
- Mineralisierung von So-parallelen ScherbrÃ¼chen hybriden Scherbruchen und 
ExtensionsbrÃ¼che im frÃ¼he Faltungsstadium (s. Abb. 4.5b). 
- Aufrechte Faltung und Ausbildung von subvertikalen SI-FlÃ¤chen Auf den S,- 
FlÃ¤che wird ein subvertikales Streckungslinear durch Phyllosilikate abgebil- 
det. In der YZ-Ebene der Schieferung sind subhorizontal orientierte Extensi- 
onsbruche aufgerissen, die mit Calcit, Quarz und Chlorit mineralisiert worden 
sind (s. Abb. 4.2g und 4.5c,d). 
- Ein konjugiertes kompressives Schersystem mit west- und ostaufschieben- 
den Scherzonen (s. Abb. 4.3, 5.2 und Kap. 4.4 ff) lÃ¶s den von Extensions- 
bruchen begleiteten SchieferungsprozeÃ ab. 
- Ãœberschiebunge mit tektonischem Westtransport (s. Kap. 4.6, Abb. 4.29) 
schleppen die ostaufschiebende Schar des konjugierten Schersystems, die 
westaufschiebende Schar wird hingegen von den WestÃ¼berschiebunge re- 
aktiviert. 
- Steile Ost- und steile Westaufschiebungen (s. Kap. 4.7, Abb. 4.37) versetzen 
die WestÃ¼berschiebungen 
In den Kapiteln 9 und 12 werden mÃ¶glich Ursachen fÃ¼ die Entwicklung der zu 
beschreibenden GefÃ¼gesequen besprochen. Die Deformationsmechanismen 
und P-T-Bedingungen wÃ¤hren des Kompressionsstadiums und GrÃ¼nd fÃ¼ die 
Ã„nderun des rheologischen Verhaltens der Kruste im BT werden in den Kapi- 
teln 7, 8, bzw. 9 diskutiert. Das Kapitel 5 befaÃŸ sich mit der Orientierung des 
PalÃ¤ospannungsfelde wÃ¤hren der progressiven GefÃ¼geentwicklung 
4.2 Anlage und Deformation von prÃ¤-S mineralisierten GÃ¤nge 
Ã„ltest Gangbildungen, die mit Quarz, Calcit, Dolomit und Epidot mineralisiert 
wurden, lassen sich in zwei Kategorien einteilen: Zum einen GÃ¤nge die ver- 
mutlich wahrend oder nach der Absenkung der Sedimente und pyroklastischen 
Gesteine gebildet worden sind (s. Abb. 4.5a) und zum anderen GÃ¤nge die zu 
Beginn des Kompressionsstadiums entstanden sind (s. Abb. 4.5b). Mineralo- 
gisch lassen sich die Gangbildungen nicht unterscheiden, tektonisch hingegen 
ist dies mÃ¶glic (s. folgende Kapitel). Die GÃ¤ng wurden wÃ¤hren des Schiefe- 
rungsprozesses in AbhÃ¤ngigkei ihrer Lage zum inkrementellen Strainellipsoid 
boudiniert oder gefaltet (s. Abb. 4.5b,c). Der Besprechung der verschiedenen 
Gangbildungen soll eine kurze ErlÃ¤uterunge Ã¼be die kontrollierenden Para- 
meter des Bruchverhaltens von Gesteinen vorausgehen und Kriterien angefÃ¼hr 
werden, die eine sichere Anwendung von Mineralfasern als Straininkremente 
gewÃ¤hrleisten 
Abb. 4.4: Mohrsche Darstellung mit Mohrschen Spannungskreisen fÃ¼ ExtensionsbrÃ¼ch (GE) 
bei niedrigen, hyride ScherbrÃ¼ch (ohs) bei mittleren und ScherbrÃ¼ch (OS) bei hohen Haupt- 
spannungsdifferenzen. 
Das Bruchverhalten, reibungsabhÃ¤ngige Gleiten, eines Gesteins wird vom 
Mohr-Coulomb-Gesetz beschrieben (u.a. ELLIOTT 1976, PATERSON 1978, 
ETHERIDGE 1986): 
T = So + H (G - ~ f )  
T = Scherfestigkeit 
Die kontrollierenden Parameter sind KohÃ¤sio (So), innere Reibung (H), Um- 
schlieÃŸungsdruc (G) und Fluiddruck (pf). Die effektive Spannung (Geff) ist die 
Differenz aus Normalspannung und Fluiddruck (Geff = G - pf) (HUBERT & RUBEY 
1959). Auf die Scherspannung hat der Fluiddruck einen nur indirekten EinfluÃŸ 
Er steuert den "scheinbaren" UmschlieÃŸungsdruck von dem die Scherfestigkeit 
des Materials abhÃ¤ngt Kontrollierender Faktor fÃ¼ die Bildung von Extensions-, 
hybriden Scher- und reinen ScherbrÃ¼che ist die Differenz zwischen der grÃ¶Ã 
ten (01) und der kleinsten Hauptnormalspannung (03) (s. Abb. 4.4 oder 4.6). 
RiÃŸbildunge mit Mineralisationen sind ab einer gewissen Tiefe bei normalen 
hydrostatischen Drucken nicht mehr mÃ¶glic (PATERSON 1978, SIBSON 1981, 
REYNOLDS & LISTER 1987, s. auch Kap. 4.2.2). Bei niedrigen effektiven Span- 
nungen, d.h. bei Fluiddrucken, die den Betrag des hydrostatischen Druckes 
erheblich Ã¼berschreite und an den Betrag des lithostatischen Druckes heran- 
reichen, sind hingegen offene Spalten mÃ¶glic (s. Kap. 4.2.2 ff). 
In der vorliegenden Arbeit werden Fasermineralisationen bzw. deren langen 
Achsen in Verbindung mit Extensions-, Scher- und hybriden ScherbrÃ¼che als 
Straininkremente verwendet (vgl. RAMSAY & HUBER 1983, ELLIS 1986). In der 
Literatur wird zwischen versatzkontrolliertem ("displacement-controlled") und 
durch die Kornform kontrolliertem ("face-controlled") Mineralfaserwachstum 
unterschieden (RAMSAY & HUBER 1983, Cox & ETHERIDGE 1983, Cox 1987). 
Kornformkontrolliertes Faserwachstum reflektiert nicht die Versatz- undloder 
Offnungsgeschichte eines Bruches. Die drei Kriterien, die ein versatzkontrollier- 
tes Mineralfaserwachstum sicherstellen sollen, sind: a) ParallelitÃ¤ der langen 
Achse von Mineralfasern mit EinschluÃŸfahne ("inclusion trails", RAMSAY 1980); 
b) senkrecht zu den langen Mineralachsen orientierte EinschluÃŸbÃ¤nd 
("inclusion bands", RAMSAY 1980) - die Bildung der EinschluÃŸfahne und Ein- 
schluÃŸbÃ¤nd geht nach Cox & ETHERIDGE (1983) auf ein syntaxiales Wachs- 
tum an der Gangbegrenzung zurÃ¼c - und C) ehemals zusammenhÃ¤ngend 
Gangbegrenzungen (2.B. Klasten), die durch Mineralfasern verbunden sind. 
Abb. 4.5: Schematische Wiedergabe von GefÃ¼gen die bei Krustendehnung (a), im frÃ¼he Fal- 
tungsstadium (b) und wÃ¤hren des Faltungs- und Schieferungsprozesses (C und d) dem Ge- 
stein aufgeprÃ¤g worden sind. Die Ã¼bergeordnete Spannungsfelder und die relative GrÃ¶Ã des 
Fluiddruckes wurden aus der Orientierung von BrÃ¼che und den Bruchtypen abgeleitet. 
a) Anlage von BrÃ¼che bei Krustendehnung (s. Kap. 4.2.1): Das variable Streichen der Â verti- 
kalen BrÃ¼ch legt fÃ¼ 02 und 03 gleiche BetrÃ¤g bzw. einen axialen Spannungszustand nahe (s. 
Kap. 5). 
b) Mit Einsetzen des kompressiven Regimes wird meist die Anisotropie des Materialwechsels, 
je nach HÃ¶h des Fluiddruckes, als Scherbruch, hybrider Scherbruch oder Extensionsbruch 
aktiviert (s. Kap. 4.4.2). Mit Beginn des kompressiven Regimes setzt auch Faltung ein. 
C) Auf den Faltenschenkeln wurden ScherbrÃ¼ch und hybride ScherbrÃ¼ch fÃ¼ eine Reaktivie- 
rung in eine ungÃ¼nstig Position gebracht. Der Strain lokalisiert sich vorwiegend in der Faltung 
und untergeordnet im beginnenden SchieferungsprozeÃŸ Infolge von Spannungsrefraktionen, 
ausgelÃ¶s durch die So-parallele Anisotropie, kommt es in inkompetenten Schichten zur Ausbil- 
dung von konvergierenden SchieferflÃ¤che (s. Kap. 10). Mineralisierte ExtensionsbrÃ¼ch in der 
YZ-Ebene der SchieferflÃ¤che belegen, daÂ der Fluiddruck den Auflastdruck (ov) des Ã¼berla 
gernden Gebirges Ã¼berstiege hat. 
d) Die Schieferung hat die Faltung als dominierenden Mechanismus abgelÃ¶s (s. Kap. 10). 
Kompetente Schichten und in a) und b) angelegte GÃ¤ng werden in AbhÃ¤ngigkei ihrer Lage 
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symmetrische Faltung 
Im Gegensatz zu Quarzmineralfasern zeigen Calcitmineralfasern nur extrem 
selten "crack-seall'-GefÃ¼ge d.h. EinschluÃŸbÃ¤nd oder EinschluÃŸfahnen DaÃ 
die Calcitstraininkremente die RiÃŸÃ¶ffnungsgeschich und nicht etwa eine 
Kornwachstumsfront im Druckschatten abbilden, legt folgende Beobachtung 
nahe: Auf BrÃ¼che finden sich oft gleichorientierte Quarz- und Calcitmineralfa- 
sern. WÃ¤hren bei Quarzmineralfasern die Offnungsgeschichte des Bruches 
durch "crack-seall'-GefÃ¼g reflektiert wird, zeigen Calcitmineralfasern, die im 
direkten Kontakt zu diesen Quarzfasern sind, hingegen keine "crack-sealL'- 
GefÃ¼ge Es ist wohl auszuschlieÃŸen daÂ die mit "crack-seal"-GefÃ¼ge belegten 
Quarzmineralfasern die RiÃŸÃ¶ffnungsgeschich eines Bruches wiedergeben, 
wÃ¤hren die benachbarten Calcitmineralfasern Ausdruck einer Kornwachs- 
tumsfront im Druckschatten sind. 
Im Falle der im Krustendehnungs-Regime und im frÃ¼he Faltungsstadium mi- 
neralisierten ExtensionsbrÃ¼che (s. Kap. 4.2.1 bzw. 4.2.2), den syn-S, minera- 
lisierten Extensionsbruchen in der YZ-Ebene der Schieferung (s. Kap. 4.4.1.1) 
sowie den sich aus letzteren entwickelnden konjugierten hybriden ScherbrÃ¼ 
chen und konjugierten ScherbrÃ¼che (s. Kap. 4.4.1.2 und 4.4.1.3) kann mit den 
oben angefÃ¼hrte Kriterien meist sichergestellt werden, daÂ die langen Achsen 
der Mineralfasern den Versatzpfad, d.h. die Ã–ffnungsgeschicht des Bruches 
wiedergeben. Antitaxiale Calcitfasern auf ExtensionsbrÃ¼che in der YZ-Ebene 
der Schieferung, auf konjugierten hybriden Scherbruchen und auf konjugierten 
Scherbruchen sind ausnahmslos versatzkontrolliert. Im Zusammenhang mit 
Westuberschiebungen sowie steilen West- und Ostaufschiebungen wurde das 
Mineralfaserwachstum, insbesondere von Quarzen, hÃ¤ufi durch die Kornform 
kontrolliert. Besonders im Zusammenhang mit Quarzlagenharnischen fand sich 
kornformkontrolliertes Quarzfaserwachstum. Dies wird durch EinschluÃŸfahne 
und EinschluÃŸbÃ¤nd belegt, die schief zu den langen Mineralachsen der 
Quarze orientiert sind (s. Abb. 7.3b,c und 7.4b). 
4.2.1 Gangbildungen bei Krustendehnung 
Nach GlÃ¤tte der Falten im BT befinden sich die meist nur wenige mm mÃ¤chti 
gen GÃ¤nge die vorwiegend mit Quarz und untergeordnet mit Calcit minerali- 
siert und senkrecht zur Schichtung orientiert sind, in einer subvertikalen Positi- 
on (s. Abb. 4.5a). Die GÃ¤ng streichen in unterschiedliche Richtungen (hier 
wird deren Orientierung nach dem GlÃ¤tte der Falten betrachtet, s. Abb. 4.5a). 
Mitunter zeigen in wenigen FÃ¤lle "crack-seal"-GefÃ¼g an, daÂ es sich um Ex- 
tensionsbrÃ¼ch handelt, daÂ die RiÃŸÃ¶ffnung Â senkrecht zu den BruchflÃ¤ 
chen erfolgten. Die GÃ¤ng wurden in den Ablagerungen der Bowers-Super- 
gruppe vermutlich nach oder bereits wÃ¤hren deren Versenkung bei Krusten- 
dehnung gebildet. 
In allgemeinen ist in Sedimentbecken bis zu Tiefen (Ãœberlagerung von 2 bis 3 
km beim hydrostatischen Druck mit BetrÃ¤ge zu rechnen, die zwischen 40 und 
60% des lithostatischen Druckes erreichen. Bei weiterer Absenkung steigt der 
hydrostatische Druck rapide an und erreicht Werte bis circa 90% des lithostati- 
sehen Druckes (s. YERKES et al. 1985). Die Ã¤lteste ExtensionsbrÃ¼ch im un- 
tersuchten Probenmaterial belegen somit, daÂ der Betrag von q y  (effektive 
kleinste Hauptnormalspannung) den Betrag der Zugfestigkeit (-1T) des Ge- 
steins erreicht hat. In Krustendehnungs-Regimen ist oV (Auflastdruck) parallel 
01 orientiert. ExtensionsbrÃ¼ch kÃ¶nne gebildet werden, wenn sich der Poren- 
flÃ¼ssigkeitsfakto Av (Lv = pf/ov ) dem Wert 1 annÃ¤her (SIBSON 1981, 1990). 
Die Bildung der ExtensionsbrÅ¸ch ist bei suprahydrostatischen Porenwasser- 
drucken vonstatten gegangen (vgl. SIBSON 1990). Die oben beschriebenen sub- 
vertikalen GÃ¤ng streichen - bezogen auf ihre Position vor der Faltung - in 
unterschiedlichste Richtungen (s. Abb. 4.5a). Dies ist ein Hinweis, daÂ 03 und 
02 im Krustendehnungs-Regime gleiche BetrÃ¤g aufwiesen haben, d.h., daÂ 
vermutlich ein axialer Spannungszustand vorgelegen hat (vgl. Kap. 5). 
SECOR (1 965), SIBSON (1 981) und HANCOCK (1 985) unterscheiden drei ver- 
schiedene Bruchtypen, die eine jeweils unterschiedliche Orientierung zu den 
Spannungsachsen einnehmen: 1. ExtensionsbrÃ¼che die in der Ebene der 
grÃ¶ÃŸt und mittleren Hauptnormalspannung aufreiÃŸen Deren Straininkremen- 
te sind parallel der kleinsten Hauptnormalspannung orientiert. 2. Konjugierte 
Scherbruche, die sich im Bereich zwischen kleinster und grÃ¶ÃŸt Hauptnor- 
malspannung bilden und deren Straininkremente subparallel zu den BruchflÃ¤ 
chen gewachsen sind. 3. Konjugierte hybride Scherbruche ("extensional shear 
fractures" (ETHERIDGE 1983)) nehmen eine vermittelnde Stellung zwischen Ex- 
tensionsbrÃ¼che und konjugierten ScherbrÃ¼che ein (s. Abb. 4.6). 
Nach REYNOLDS & LISTER (1987) wird die Bildung von Scher-, hybriden Scher- 
und ExtensionsbrÃ¼che von 2 Faktoren kontrolliert. (vgl. Kap. 4.2, s. SECOR 
1965, HUBERT & RUBEY 1959, ETHERIDGE 1983 und ETHERIDGE et al. 1984): 
1. von der GrÃ¶Ã der Spannungsdifferenz zwischen der grÃ¶ÃŸt und kleinsten 
Hauptnormalspannung bzw. dem deviatorischen Stress und 
2. von den Fluiddrucken. 
Mit Hilfe der Mohrschen Darstellung lassen sich die Rahmenbedingungen fÃ¼ 
ExtensionsbrÃ¼che hybride ScherbrÃ¼ch und Scherbruche - hier bezogen auf 
ein Ã¼bergeordnete Kompressions-Regime - ableiten (s. Abb. 4.6). 
GÃ¤nge die wie beobachtet parallel der Schichtung orientiert sind und von der 
Schieferung boudiniert wurden, kÃ¶nne nicht bei Krustendehnung gebildet wor- 
den sein (s. Abb. 4.5b). Es lassen sich im bearbeiteten Profil entlang des unte- 
ren Carryer Gletschers drei Kategorien von So-parallelen BrÃ¼che unterschei- 
den: ExtensionsbrÃ¼che "hybride Scherbruche" (beide in Gesteinen der SIed- 
gers-Gruppe) und Scherbruche (nur in Gesteinen des Carryer-Konglomerats). 
Abb. 4.6: a) Beziehung zwischen den effektiven Hauptnormalspannungen (01, > 52' > 03-) und 
ExtensionsbrÃ¼che (I), hybriden ScherbrÃ¼che (11) und ScherbrÃ¼che (111) in einem isotropen 
Gestein. b) Mohrsche Darstellung mit Mohrschen Spannungskreisen; konstruiert fÃ¼ 20 = 0, 45" 
und 60'. C) Rahmenbedingungen fÃ¼ Extensions-, hybride Scher- und ScherbrÃ¼ch (nach 
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4.2.2.1 So-parallele Extensionsbruche in der Sledgers-Gruppe 
Die subvertikalen GÃ¤ng sind parallel der Schichtung entwickelt. Sie erreichen 
im Gegensatz zu den geringermÃ¤chtige hybriden ScherbrÃ¼che und Scher- 
brÃ¼che (letztere wurden nur im Carryer-Konglomerat beobachtet) MÃ¤chtigkei 
ten bis zu 3 dm und sind bevorzugt in Bereichen starker Kompetenzkontraste 
2.B. Tonschiefer - sandige Schiefer) aufgerissen. Die GÃ¤ng enthalten meist 
grobspÃ¤tige Calcit, Dolomit, Quarz und teilweise auch Epidot. "Crack-seall'- 
GefÃ¼g werden nur sehr selten durch EpidotbÃ¤nde in den von Quarz und 
Calcit dominierten BrÃ¼che abgebildet. Diese "crack-seall'-GefÃ¼g belegen eine 
senkrecht zu den RiÃŸflÃ¤ch erfolgte Ã–ffnungsgeschichte Die vormalige Â ho- 
rizontale Orientierung dieser So-parallelen ExtensionsbrÃ¼ch erfordert Fluid- 
drucke, die im Stande gewesen sind, das Ã¼berlagernd Gebirge zu tragen (pf > 
C T ~ )  (s. Abb. 4.5b). In psammitischen und pelitischen Schiefern, wo der Schiefe- 
rungsprozeÃ frÃ¼he einsetzte als in kompetenten Gesteinen (s. Kap. 10), wur- 
den diese GÃ¤ng zuerst gefaltet (s. Abb. 4.9), was eine Â flache Lagerung vor- 
aussetzt. SpÃ¤ter als sich die Lage dieser GÃ¤ng infolge der Faltung zum in- 
krementellen Strainellipsoid Ã¤nderte wurden diese GÃ¤ng wie auch die So- 
parallelen GÃ¤ng in kompetenten Gesteinen boudiniert (s. Abb. 4.5d und Abb. 
4.7). Die mÃ¤chtige So-parallelen GÃ¤ng wurden in einem Kompressions- 
Regime vor der Faltung undloder in einem frÃ¼he Faltungsstadium angelegt (s. 
Kap. 4.2.2.2). 
hybrider Scherbruch mit 
/ Calcitstraininkrementen 
Abb. 4.7: Schleppfaltung und beginnende Boudinierung (b, C) eines im frÃ¼he Faltungsstadium 
entstandenen hybriden Scherbruches (a). Die RiÃŸÃ¶ffnungsgeschich wird durch Calcitstrainin- 
kremente wiedergegeben (vgl. Abb. 4.9b). Auf die asymmetrische Faltung der kompetenten 
Calcitlage folgte, nachdem sich deren Orientierung zu den kinematischen Hauptachsen geÃ¤n 
dert hat, die Boudinierung derselben. 
4.2.2.2 So-parallele "hybride Scherbruche" in der Sledgers-Gruppe 
In psammitischen Schiefern der Molar-Formation finden sich So-parallele 
hybride ScherbrÃ¼che (s. Abb. 4.9b). Die schematische Skizze der Abb. 4.7 
zeigt eine boudinierte und gefaltete, mm mÃ¤chtig materialwechselparallele 
Calcitlage. Straininkremente (Calcitmineralfasern) zeigen eine RiÃŸÃ¶ffnun die 
in einem grÃ¶ÃŸer Winkel zur RiÃŸbegrenzun erfolgt ist. 
Der Begriff hybrider Scherbruch muÃŸ wenn er im Zusammenhang mit dem frÃ¼ 
hen Faltungsstadium genannt wird, mit AnfÃ¼hrungszeiche versehen werden: 
Extensions- und hybride ScherbrÃ¼ch sind in Zonen reduzierter Scherfestigkeit 
und reduzierter Zugfestigkeit aufgerissen (parallel So). Die Lage der Anisotro- 
pieflÃ¤ch wÃ¤hren der Bruchbildung lÃ¤Ã sich nicht mehr genau rekonstruieren. 
Aus diesem Grund kann ein Bruch, dessen Straininkremente ihn als "hybriden 
Scherbruch" ausweisen, als Extensionsbruch in einer Zone geringerer Zugfe- 
stigkeit angelegt worden sein (s. Abb. 4.8). Der umgekehrte Fall ist im speziel- 
len Fall der Faltung hingegen nicht mÃ¶glich 
Der im Krustendehnungs-Regime herrschende Fluiddruck konnte den Ãœberla 
gerungsdruck (ov; ov parallel 01) nicht Ã¼berschreite (s. Kap. 4.2.1). Um die 
Bildung von horizontalen ExtensionsbrÃ¼che und hybriden ScherbrÃ¼che im 
Kompressions-Regimes zu ermÃ¶glichen muÃ der Betrag des Fluiddruckes (pf) 
den Betrag des Ãœberlagerungsdrucke Å¸ (ov parallel 03) Ã¼berstiege haben. 
HOEPPENER (1 955) und HELMSTAEDT & GREGGS (1 980) beschreiben So-parallele 
GÃ¤nge die wÃ¤hren der Faltung angelegt sein sollen. Sie werden als schicht- 
parallele AbscherflÃ¤che interpretiert und sollen das Produkt des Faltenvor- 
schubs (Biegegleitung durch "flexural slip"; HOEPPENER 1955, HELMTAEDT & 
GREGGS 1980, FYFE et al. 1978) sein. Nach WEBER (1980) und COSGROVE 
(1993) soll sich die Bildung derartiger BrÃ¼ch auf das frÃ¼h Faltungsstadium 
beschrÃ¤nken 
Abb. 4.8: Extensionsbruch und "hybrider Scherbruch" im FaltungsfrÃ¼hstadium In a) ist der 
Bruch ein hybrider Scherbruch, in b) ein Extensionsbruch. Letzterer ist in der Schichtung, einer 
Zone reduzierter Scher- und Zugfestigkeit, aufgerissen. Das schiefe Wachstum der Strainin- 
kremente zu den BruchflÃ¤che tÃ¤uscht isoliert von der Orientierung der kinematischen 
Hauptachsen betrachtet, einen "hybriden Scherbruch" vor. 
So-parallele "hybride ScherbrÃ¼che und die noch zu besprechenden ScherbrÃ¼ 
ehe im Carryer-Konglomerat (s. Kap. 4.2.2.3) weisen, bezogen auf den leicht 
Ã¼berkippte Faltenschenkel, einen einheitlichen Bewegungssinn auf: Bei der 
heute vorliegenden Steilstellung (80185) zeigen die So-parallelen ScherbrÃ¼ch 
und "hybriden ScherbrÃ¼che stets eine relative Abschiebung der Ã¶stliche 

Eine kontinuierliche Entwicklung von hybriden Scherbruchen zu ExtensionsbrÃ¼ 
chen, wie im Ãœbergan von Schieferung mit begleitenden ExtensionsbrÃ¼che 
zu einem konjugierten kompressiven Schersystem dokumentiert - hier ist die 
Entwicklung von ExtensionsbrÃ¼che Ã¼be hybride zu reinen ScherbrÃ¼che um- 
gekehrt verlaufen (s. Kap. 4.4.1 bis 4.4.1.3) - , lÃ¤Ã sich fÃ¼ das frÃ¼h Fal- 
tungsstadium nicht nachzuweisen. Einerseits ist das Datenmaterial zu gering, 
andererseits lÃ¤Ã sich die ursprÃ¼nglich Orientierung der BrÃ¼ch nicht mehr 
genau rekonstruieren. Es erscheint jedoch plausibel, daÂ ScherbrÃ¼ch im Car- 
ryer-Konglomerat und "hybride ScherbrÃ¼che und Extensionsbruche in Gestei- 
nen der Sledgers-Gruppe mehr oder weniger gleichzeitig gebildet worden sind 
- ScherbrÃ¼ch im Carryer-Konglomerat infolge des Fehlens von gering perme- 
ablen Gesteinen und einer kÃ¼rzere Kompaktionszeit. 
Die Straininkremente in So-parallelen "hybriden Scherbruchen" und So-paralle- 
len Scherbruchen reflektieren "dip-slip"-Bewegungen. Die Straininkremente auf 
hybriden Scherbruchen und Scherbruchen sind Â senkrecht zu den Terrane- 
grenzen orientiert. Dies legt nahe, daÂ 03 und 02 wghrend dem frÃ¼he Fal- 
tungsstadium unterschiedliche BetrÃ¤g aufwiesen und daÂ die Orientierung der 
kinematischen Hauptachsen sowie die Form des reduzierten deviatorischen 
Spannungstensors (R) Â die gleiche gewesen ist wie bei der Anlage des kon- 
jugierten kompressiven Schersystems (s. Kap. 5). Eine Rekonstruktion des 
PalÃ¤ospannungsfelde fÃ¼ das frÃ¼h Faltungsstadium ist mit Hilfe der Inversi- 
onsmethode (ErlÃ¤uterun der Methode in Kap. 5) zwar nicht mehr mÃ¶glich da 
die Datendichte zu gering und die ursprÃ¼nglich Orientierung der BrÃ¼ch we- 
gen der Faltung nicht mehr eindeutig bestimmbar ist, es muÃ jedoch davon 
ausgegangen werden, daÂ wÃ¤hren dem frÃ¼he Faltungsstadium ein triaxialer 
Spannungszustand vorlag, bei dem 01 (ENE-WSW) und 02 (SSE-NNW) Â hori- 
zontal und q Â±vertika orientiert gewesen sind (s. Abb. 4.5b). 
Abb. 4.9a: Vertikaler, So-paralleler Quarz-Calcitgang im grÃ¼ne Konglomerat (Lithologie vgl. 
Abb. 3.2). Der im frÃ¼he Faltungsstadium mineralisierte Gang wird durch konjugierte kompres- 
sive Scherzonen versetzt. Der ostaufschiebenden Bewegung (Bildmitte) ist eine Boudinierung 
durch die Schieferung vorausgegangen. Die HÃ¶h der AufschluÃŸwan betrÃ¤g Ca. 15 m. 
Abb. 4.9b: Asymmetrische Faltung eines wÃ¤hren dem frÃ¼he Faltungsstadium mineralisierten 
"hybriden Scherbruches" im psammitischen Schiefer. In der linken BildhÃ¤lft wurde der Â So- 
parallele Gang boudiniert (Pfeil). Die Boudinierung muÃ jÃ¼nge als die Faltung sein (vgl. Abb. 
4.7). Antitaxiale Calcitstraininkremente geben die Offnungsrichtung im "hybriden Scherbruch" 
wieder (Ca 180). 
Abb. 4 . 9~ :  Ausschnitt eines Scherbruches (Quarz-Calcit-Lagenharnisch) im roten Tonschiefer 
des Carryer-Konglomerats. Boudinierung der Quarzlage (obere Pfeile), intensive Druckverzwil- 
lingung des Calcits und Deformation von T-FlÃ¤che im Tonschiefer (letztere leiten zu "pull- 
apart1'-Strukturen Ã¼be (unterer Pfeil)) legen eine Bildung des Scherbruches im frÃ¼he Fal- 
tungsstadium nahe (Ca 258), 

4.3 Schieferung 
Mit Ausnahme der massigen pyroklastischen Brekzien lÃ¤Ã sich die Schieferung 
in allen Gesteinen des Ã¶stliche Profilabschnitts makroskopisch erkennen. 
Parallel den SchieferflÃ¤che orientierte Hellglimmer und Chlorite sind die do- 
minierenden Mineralisationen in DrucklÃ¶sungs und AusfÃ¤llungszonen In pyro- 
klastischen Gesteinen bilden Chlorite und in pelitischen und psammitischen im 
wesentlichen Hellglimmer die SI-FlÃ¤che ab. Nur in wenigen Proben konnte 
auch Talk und Hornblende (Talk-Chlorit-Anthophyllit-Schiefer) nachgewiesen 
werden. Si-parallele Stylolithen und Mineralisationen im Druckschatten rigider 
Klasten (Quarz, Calcit, Hellglimmer, Chlorit) zeugen von intensiven Umlage- 
rungsprozessen mittels Kriechen durch DrucklÃ¶sun (s. Kap. 7.1 und 9). Im 
Ã¶stliche Profilabschnitt variiert der Winkel zwischen So und Si zwischen weni- 
gen und 20'. Im offen gefalteten Carryer-Konglomerat (westlicher Profilab- 
schnitt) lÃ¤Ã sich die Schieferung makroskopisch nur in Tonsteinschichten oder 
bei intraformationalen TongerÃ¶lle erkennen. Der folgende Text bezieht sich 
auf die Schieferung im Ã¶stliche Profilabschnitt. 
4.3.1 Strainanalysen - Plattungs- und "plane strainN-Stadium 
Charakteristikum der steilstehenden 8,-FlÃ¤che sind Streckungslineare, die 
'dip-slip" zeigen (s. Abb. 4.2e,f) und im wesentlichen unter "plane strainl'- 
Bedingungen entwickelt wurden (siehe folgenden Text). Eine von RAMSAY & 
HUBER (1987) beschriebene Schieferungsentwicklung mit frÃ¼he Griffelschie- 
ferbildung ("pencil structur stage" mit Dilatation in Richtung der B-Achse), auf 
die ein PlÃ¤ttungsstadiu und abschlieÃŸen ein "plane straini'-Stadium mit Bil- 
dung eines Streckungslinears folgt (s. RAMSAY & HUBER 1987, Fig. 10.24), lÃ¤Ã 
sich auf die Schieferungsentwicklung im bearbeiteten Profil nur bedingt anwen- 
den. WÃ¤hren das erste Stadium nicht nachzuweisen ist, ist das PlÃ¤ttungssta 
dium, bezogen auf seinen Anteil am finiten Strain, von sehr untergeordneter 
Bedeutung. Das "plane strainl'-Stadium ist im gesichteten Probenmaterial do- 
minierend (s. Abb. 4.1 1). Der Begriff "PlÃ¤ttungsstadium wird im folgenden nicht 
im Sinne von gleichen DilatationsbetrÃ¤ge in X- und Y-Richtung verwendet, 
sondern nur im Sinne von Dehnung in X- und Y-Richtung, entsprechend dem 
PlÃ¤ttungsfel im Flinn-Diagramm. 
Abb. 4.10a: Caicitische Ooide im XZ-Schnitt (Ca 68) 
Abb. 4.1 Ob: Calcitische Ooide im YZ-Schnitt (Ca 68) 
Abb. 4.10~: Konglomerat im XZ-Schnitt. Der MaÃŸsta ist, wie auch bei sÃ¤mtliche Anschliffen 
der Ã¼brige Abbildungen, 1 cm. 
Abb. 4.10d: Konglomerat im YZ-Schnitt 

AusgeprÃ¤gt symmetrische Druckschatten in XZ-Schnitten und ExtensionsbrÃ¼ 
ehe, die mit Calcit-, Quarz- und Chloritstraininkrementen (Bruch in der YZ- 
Ebene, Richtung der Straininkremente in X-Richtung) belegt sind, reflektieren 
eine starke Dilatation in X-Richtung (s. Abb. 20b-C, 9.4b-e und 10.4a-C). Die 
Orientierung von Straininkrementen auf ExtensionsbrÃ¼che und Streckungsli- 
nearen auf den SchieferflÃ¤chen letztere abgebildet durch das orientierte 
Wachstum und die Kornform von Phyllosilikaten, ist identisch. 
Die Strainanalysen (Fry- und RfA-Methode) plotten im Flinn-Diagramm um die 
Linie k = 1 und im PlÃ¤ttungsfel (s. Abb. 4.1 1). Der prÃ¤gend Deformationsme- 
chanismus, Kriechen durch DrucklÃ¶sun (s. Kap. 7), bewirkt durch advektiven 
Abtransport des druckgelÃ¶ste Materials Volumenverluste (s. Kap. 12.2). Im 
Flinn-Diagramm Ã¤uÃŸe sich ein Abtransport darin, daÂ der k-Wert abnimmt, die 
Strainanalysen in das PlÃ¤ttungsfel fallen. Die Ã¼brige Deformationsmecha- 
nismen (kristallplastische und superplastische Verformung) bewirken keinen 
Volumenstrain. 
1.5 2.0 2.5 
R ~ z  
Fry-Methode Rf  (j) - Methode 
Calcit-Ooide (9, 11) Calcit-Ooide (5, 6) 
AnhÃ¤ufunge von kugeligen pyroklastischer Chloritschiefer (3,4) 
Pyriten (12, 13) feinkÃ¶rnige Lapillituff (8, 14) 
Tonschiefer (10, 15, 16) Konglomerat an der Basis des Carryer- 
Konglomerats (7) 
Kalkbrekzie (1, 2) 
Abb. 4.1 1: Strainanalysen im Flinn-Diagramm. Strainanalysen von Calcitooiden (Nr. 5,6,9 und 
11) und AnhÃ¤ufunge von Pyriten (Nr. 12 und 13) plotten um die Linie k=1. Strainanalysen von 
Proben, deren GefÃ¼g Drucklosungsprozesse dokumentieren, liegen ausnahmslos im PIÃ¤t 
tungsfeld. 
Die Proben, deren Strainanalysen um die Linie k = 1 plotten, zeigen im DÃ¼nn 
schliff keine GefÃ¼ge die auf DrucklÃ¶sungsprozess hinweisen. Bei Calcitooiden 
(Nr. 5, 6, 9 und 11 in Abb. 4.1 1) sind weder DrucklÃ¶sungssuture noch Druck- 
schattenmineralisationen zu beobachten (s. Abb. 4.10a,b). Infolge der Fein- 
kristallinitÃ¤ der Ooide lÃ¤Ã sich nicht entscheiden, ob superplastische Verfor- 
mung undloder kristallplastische Verformung wirksam gewesen ist. AnhÃ¤ufun 
gen von kugeligen PyritkÃ¶rner in Tonschiefern (s. Abb. 4.13a: Nr. 12 und 13 in 
Abb. 4.1 1) dokumentieren ebenfalls "plane strain". 
ErlÃ¤uterunge siehe Legende der Abb. 4.1 1 
Abb. 4.12: Die Darstellung des natÃ¼rliche Strains nach RAMSAY & WOOD (1973) dokumentiert 
erhebliche Volumenverluste, die mit einer Ausnahme 20 Vol.-% nicht Ã¼berschreite (vgl. Abb. 
4.11). 
Beim Auftragen der XYRZ-AchsenverhÃ¤ltniss als In Rs (natÃ¼rliche Strain = C) 
(s. Abb. 4.12) ergeben sich Hinweise auf Volumenverluste wÃ¤hren der Defor- 
mation (RAMSAY & WOOD 1973, HOBBS et al. 1976). Diese Methode laÃŸ sich fÃ¼ 
Gesteine anwenden, die einer koaxialen "plane strainl'-Deformation unterzogen 
wurden; dies ist im untersuchten Probenmaterial des Arbeitsgebietes bedingt 
der Fall (s.o. und Kap. 10). 
Strainanalysen von Proben, die keinerlei DrucklÃ¶sungsgefÃ¼ aufweisen, do- 
kumentieren zwar "plane strain", es gibt jedoch Hinweise (s.u.), daÂ in einem 
frÃ¼he Deformationsstadium auch Streckung in Y-Richtung stattfand, wenn 
auch in einem derartig geringen MaÃŸe daÂ es sich nicht in den Strainanalysen 
niederschlÃ¤gt In Anschliffen und DÃ¼nnschliffe von Schiefern ist bei Quarz- 
undloder CalcitgÃ¤nge eine schwache Boudinierung bzw. Dilatation in Y-Rich- 
tung zu erkennen (s. Abb. 4.13b). Die GÃ¤ng sind ungefÃ¤h schichtungsparallel 
vor Faltung und Schieferung in der initialen Phase des kompressiven Regimes 
mineralisiert worden (s. Kap. 4.2.2). In der Schieferungsebene weisen diese 
GÃ¤ng in X-Richtung des finiten Strainellipsoids eine starke, in Y-Richtung hin- 
gegen eine nur schwache Boudinierung auf. DaÂ die Streckung in X-Richtung 
stets grÃ¶ÃŸ als in Y-Richtung, d.h. die mittlere Hauptdehnungsachse stets 
parallel der Faltenachse orientiert gewesen ist, lÃ¤Ã sich folgendermaÃŸe bele- 
gen: WÃ¤hren die Boudinierung der kompetenten Lagen in X-Richtung hÃ¤ufi 
von ExtensionsbrÃ¼che begleitet worden ist, war das in Y-Richtung nicht der 
Fall. Auch die im frÃ¼he Schieferungsstadium gebildeten ExtensionsbrÃ¼ch in 
pyroklastischen Chloritschiefern sind nur in der YZ-Ebene des inkrementellen 
Strainellipsoids zu finden (eine Besprechung dieser, in einem frÃ¼he Schiefe- 
rungsstadium aufgerissenen ExtensionsbrÃ¼che findet in den Kapiteln 9.2.1, 
9.2.2 und 9.2.5 statt). Es sind dies meist mit Chlorit- und Quarzmineralfasern 
belegte GÃ¤nge die im spÃ¤te Schieferungsstadium von antitaxialen Calcitmine- 
ralisationen abgelÃ¶s wurden (s. Kap. 9.2.2). Es ist anzunehmen, daÂ die mit 
Chlorit- und Quarzmineralfasern belegten, im frÃ¼he Schieferungsstadium mi- 
neralisierten ExtensionsbrÃ¼che mehr oder weniger gleich alt wie die Boudinie- 
rungen der So-parallelen GÃ¤ng in Y-Richtung ist. 
Bereits im frÃ¼hste Faltungsstadium wiesen 01, o2 und 03 unterschiedliche 
BetrÃ¤g auf. Dies wird durch Straininkremente in materialwechselparallelen 
ScherbrÃ¼che und hybriden ScherbrÃ¼che dokumentiert: Die Straininkremente 
auf diesen BrÃ¼che sind stets Â senkrecht zum Streichen des BT orientiert, was 
bereits im frÃ¼heste Stadium des Kompressions-Regimes einen triaxialen 
Spannungszustand nahelegt (s. Abb. 4.5b). Reine "PlÃ¤ttung mit gleichen 
StreckungsbetrÃ¤ge in X- und Y-Richtung ist aus diesen GrÃ¼nde auch fÃ¼ das 
frÃ¼h Schieferungsstadium nicht anzunehmen. Die Entwicklung von So- 
parallelen BrÃ¼che Ã¼be Faltung und Schieferung zu einem konjugierten kom- 
pressiven Schersystem (s. Kap. 4.4) gestaltete sich als ein lÃ¼ckenlose Vor- 
gang, der von einer stabilen Orientierung der kinematischen Hauptachsen und 
unverÃ¤nderte Form des reduzierten deviatorischen Spannungstensors beglei- 
tet worden ist (s. Kap. 5). 
Abb. 4.13a: AnhÃ¤ufunge von runden PyritkÃ¶rner im XZ-Schnitt (Ca 84) 
Abb. 4.13b: Boudinage (Pfeile) von S-parallelen CalcitgÃ¤nge (geringe Beimengungen von 
Quarz) in Y-Richtung. Gestein: Psammitisch-pelitischer Schiefer. Die im YZ-Schnitt "groben" 
Calcite erscheinen in XZ-Schnitten als faserige Calcite (vgl. Abb. 4.9b) (Ca 180). 
Abb. 4.13~: Geknickter Glimmer im YZ-Schnitt. Auf den BasisflÃ¤che des detritischen Glimmers 
sind im Bereich des Knickbandes dextrale VersÃ¤tz zu sehen (Pfeile). Diese kÃ¶nne als konju- 
gierte FlÃ¤che zum Knickband interpretiert werden (ErlÃ¤uterunge s. Kap. 4.3.2) (Ca 140). 

Ein PlÃ¤ttungsstadium d.h. gleiche Dilatation in X- und Y-Richtung, wie im Mo- 
dell von RAMSAY & HUBER (1987) ausgewiesen, lÃ¤Ã sich im bearbeiteten Profil 
weder im Initialstadium der Faltung noch wÃ¤hren des frÃ¼he Schieferungs- 
stadiums nachweisen. Zu Schieferungsbeginn lag das inkrementelle Strainel- 
lipsoid zwar im PlÃ¤ttungsfeld wanderte jedoch rasch in die NÃ¤h der Linie k = 1 
("plane strain"). 
4.3.2 Kompression in Richtung der Faltenachse ? 
Insbesondere in steilgestellten Sandsteinen des Carryer-Konglomerats finden 
sich detritische, mit ihrer BasisflÃ¤ch in die So-FlÃ¤che eingeregelte Hellglim- 
mer (der Winkel zwischen So und S, betrÃ¤g zwischen 10 und 20'). In YZ- 
Schnittlagen sind bei Hellglimmern KnickbÃ¤nde zu beobachten, die VerkÃ¼r 
zung in Y-Richtung, d.h. in Richtung der Faltenachse anzeigen (s. Abb. 4 .13~) .  
DaÂ es sich hierbei um Mikrotektonik handelt, die nicht auf eine Ã„nderun der 
Lage der kinematischen Hauptachsen zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist, legen die folgenden 
AusfÃ¼hrunge nahe: 
Abb. 4.14 zeigt einen geschieferten Sandstein in drei Schnittlagen. Die Matrix 
besteht vorwiegend aus metamorphen Hellglimmern, untergeordnet Chloriten 
und Calciten. Entfernen sich zwei isolierte Klasten bei Streckung in X-Richtung 
weiter voneinander, entsteht zwischen den Klasten ein "Sog" in Y-Richtung. 
WÃ¤hren die "VerkÃ¼rzung zwischen den Klasten durch die Straintrakjektorien 
in Form der metamorphen Phyllosilikatmatrix nachgezeichnet wird, werden in 
So eingeregelte detritische Glimmer geknickt. Derartige Knickbandbildung bei 
detritischen Hellglimmern sind an Gesteine geknÃ¼pft die einen hohen Anteil an 
voneinander isolierten, rigiden Klasten aufweisen und in denen sich der grÃ¶ÃŸ 
Teil des Strain in der Matrix lokalisiert. Die Anisotropie der in So eingeregelten 
detritischen Schichtminerale liegt in einer fÃ¼ die Bildung von KnickbÃ¤nder 
gÃ¼nstige Position. Die Abb. 4 . 1 3 ~  zeigt zusÃ¤tzlic zur Knickung des Glimmers 
einen Versatz auf den BasisflÃ¤che desselben. Die VersÃ¤tz auf den BasisflÃ¤ 
chen des Hellglimmers kÃ¶nne als konjugierte FlÃ¤che zum Knickband inter- 
pretiert werden. 
mit KnickbÃ¤nder 
Abb. 4.14: Blockbild eines geschieferten Sandsteins. Im YZ-Schnitt ist ein symmetrisch geknick- 
ter Glimmer zu erkennen. Aus der Bildebene heraus und hinein sind in X-Richtung ebenfalls 
Klasten anzunehmen, die die VerkÃ¼rzun des detritischen Glimmers in Y-Richtung auslÃ¶se 
(vgl. Abb. 4.13c, ErlÃ¤uterunge siehe Text). 
4.3.3 Deformation von im Krustendehnungs-Regime mineralisierten GÃ¤n 
gen 
In DÃ¼nnschliffe (XZ-Schnitten) sind bei Tonschiefern mehrfach QuarzgÃ¤ng 
beobachtet worden, die durch die Schieferung gefaltet und selten auch boudi- 
niert worden sind. Diese QuarzgÃ¤nge die das Produkt eines Krustendehnungs- 
Regime sind (s. Kap. 4.2.1), streuen um die YZ-Ebene der Schieferung. 
Streckung oder VerkÃ¼rzun eines Ganges ist abhÃ¤ngi von seiner Orientierung 
zum inkrementellen Strainellipsoid. Ein Gang, orientiert in YZ-Ebene, wird ge- 
faltet, wÃ¤hren eine Orientierung in der XZ-Ebene zur Streckung fÃ¼hrt Eine 
Zwischenposition fÃ¼hr zu asymmetrischer Faltung oder en-echelon Boudinie- 
rung, je nachdem, ob der Gang im Dilatations- oder Streckungsfeld des inkre- 
mentellen Strainellipsoids liegt (RAMSAY & HUBER 1987) (s. Abb. 4.15). 
"\ '"Vi' Strainellipsoid 
Abb. 4.15: Symmetrische und asymmetrische GefÃ¼ge Die Lage einer Anisotropie zum Strainel- 
lipsoid entscheidet, ob die Anisotropie gefaltet oder boudiniert wird. Bei asymmetrischer Faltung 
und asymmetrischer Boudinierung wird in S- und Z-Formen differenziert (in Anlehnung an 
RAMSAY & HUBER 1987). 
Bei Krustendehnung angelegte QuarzgÃ¤ng (s. Kap. 4.2.1) zeigen in Tonschie- 
fern im Bereich der Kurzschenkel von asymmetrischen Falten AusdÃ¼nnunge 
und Boudinierungen und bei vollstÃ¤ndige DrucklÃ¶sun des Kurzschenkels 
'VersÃ¤tze" Bei Falten mit Z-Form sind es dextrale "VersÃ¤tze und bei S- 
Formen entsprechend sinistrale (s. Abb. 4.18a). Die "VersÃ¤tze sind auf eine 
unterschiedliche IntensitÃ¤ der DrucklÃ¶sun zurÃ¼ckzufÃ¼hre Die Kurzschenkel 
der asymmetrischen Falten weisen im Gegensatz zu den Langschenkeln einen 
spitzen Winkel zur SchieferungsflÃ¤ch auf, wodurch sie sich in einer fÃ¼ die 
DrucklÃ¶sun gÃ¼nstige Position befinden. VerstÃ¤rken wirkt, daÂ der Lang- 
schenke! des asymmetrischen Quarzganges aufgrund seiner hohen Kompe- 
tenz einen Druckschatten entwickelt und sich der Strain verstÃ¤rk in der Umge- 
bung der Kurzschenkel des Quarzganges konzentriert. Durch vollstÃ¤ndig 
DrucklÃ¶sun des Kurzschenkels oder Boudinierung desselben entstehen bei 
weiterhin verstÃ¤rkte DrucklÃ¶sun im Schiefer am Ende eines isolierten Lang- 
schenkels scheinbare "VersÃ¤tze der Langschenkel (s. Abb. 4.18a). Die "Ver- 
sÃ¤tze sind nicht auf scherende Bewegung zurÃ¼ckzufÃ¼hre DaÂ es wahrend 
der Schieferung zur Rotation des inkrementellen Strainellipsoids im Gestein 
gekommen ist und somit die Deformation auf dem Faltenschenkel nicht-koaxial 
ist (s. Kap. 10), laÃŸ sich anhand der Deformation von QuarzgÃ¤ngen die bei 
Krustendehnung mineralisiert wurden (s. Abb. 4.5a), dokumentieren. Es ist mit 
einer koaxialen "plane strainl'-Deformation nicht vereinbar, daÂ ein Quarzgang, 
der exakt in der YZ-Ebene der SchieferflÃ¤che orientiert ist, Ã¼berwiegen 
asymmetrische Falten, im Beispiel der Abb. 4.18a mit Z-Form, aufweist. 
Der Diskussion Ã¼be eine koaxiale oder nicht-koaxiale Schieferung (s. Kap. 10) 
sei vorausgeschickt, daÂ die Schieferung bezÃ¼glic einer GroÃŸfalt den speziel- 
len Fall einer gleichen Orientierung von Hauptdeformations- und Hauptspan- 
nungsachsen reprÃ¤sentiert Lokale Beeinflussungen der finiten Straintrajektori- 
en durch Anisotropien und die Faltung (GroÃŸfalte und auch Falten niederer 
Ordnung) sind hierbei zu vernachlÃ¤ssige (vgl. WILLIAMS 1976, 1977, MEANS 
1976). Bezogen auf einen Sattel oder Mulde sind die Abweichungen symme- 
trisch, so daÂ sich die nicht-koaxiale Deformation auf den Faltenschenkeln 
neutralisiert (s. TREAGUS & TREAGUS 1983 und ONCKEN 1990). 
4.3.4 Schieferung in Tonsteinen des offen gefalteten Carryer-Konglome- 
rats 
Das Carryer-Konglomerat zeigt im westlichen Profilabschnitt eine offene, auf- 
rechte Faltung mit subvertikalen s,-FlÃ¤chen Die Ã–ffnungswinke der Falten 
betragen Ca. 120' (s. Abb. 4.1 und 4.22). WÃ¤hren in Sandsteinen und Konglo- 
meraten mit einer meist sandigen Matrix die S,-FlÃ¤che divergieren (FÃ¤cher 
stellung), konvergieren sie in den wenigen eingeschalteten Tonsteinlinsen (Mai- 
lerstellung) (s. Abb. 4.18b). Die Ursache hierfÃ¼ ist eine Brechung der Schiefe- 
rung aufgrund der unterschiedlichen Kompetenz von Sandsteinen und Tonstei- 
nen (s. Kap. 10). Der Winkel zwischen Schieferung und Schichtung betrÃ¤g in 
den Tonsteinen um die 40', in den kompetenten Sandsteinen und Konglomera- 
ten zwischen 50 und 60'. 
In diesem noch schwachen Deformationsstadium ist in den Tonschiefern die 
Gesteinsanisotropie der So-FlÃ¤che schon stark reduziert, die der S,-FlÃ¤che 
dominierend. Dies zeigt sich im Bruchverhalten der Tonschiefer, die stets paral- 
lel den S,-FlÃ¤che spalten. Die Anisotropie von Materialwechsel und eingere- 
gelten detritalen Glimmern in den So-FlÃ¤che ist der Anisotropie von DrucklÃ¶ 
sungssÃ¤ume und metamorphen Chloriten und Seriziten in den SchieferflÃ¤che 
gewichen. 
4.3.5 konjugierte Crenulationsschieferung, konjugierte extensionale 
Knickbander 
S,-FlÃ¤che werden in stark anisotropen Gesteinen der Sledgers-Gruppe 
(pyroklastische Chloritschiefer) von einer teils konjugierten FlÃ¤chenscha de- 
formiert, die die Zwischenform einer konjugierten (extensionalen) Crenulierung 
und einer konjugierten extensionalen Knickbandbildung aufweist (s. Abb. 
4.17g,h,i). RAMSAY & HUBER (1 987) unterscheiden kontraktionale von extensio- 
nalen KnickbÃ¤nder (s. Abb. 4 . 1 7 ~  bzw. i). DEWEY (1965) und COSGROVE 
(1976) ersetzen kontraktional durch "reverse" und extensional durch "normal". 
In weiteren Text wird die Terminologie von RAMSAY & HUBER (1987) gebraucht. 
Wichtig ist, daÂ die Begriffe extensional und kontraktional GefÃ¼g und nicht 
etwa Krustendehnungs- bzw. Kompressions-Regime beschreiben. 

(s. Abb. 4.17g bzw. i). Asymmetrische Crenulierungen oder einscharige Knick- 
bÃ¤nde bilden sich, wenn die Anisotropie nicht in der n-j/ag-Ebene oder 02/03- 




1) a, d und g: Crenulierungen 2) C, f und i: KnickbÃ¤nde 
3) b, e und f :  Vermittelnde Formen zwischen 1) und 2) 
Abb. 4.17: Gesteine unterschiedlicher Anisotropie und verschiedenen Orientierungen zur 
Hauptkompressionsrichtung (9 = Winkel zwischen der AnisotropieflÃ¤ch und der ol/op-Ebene) 
(COSGROVE 1976) 
Abb. 4.18a: Faltung eines Quarzganges, der im Krustendehnungs-Regime mineralisiert worden 
ist (vgl. Abb. 4.5a). Die Kurzschenkel sind teils vollstÃ¤ndi druckgelÃ¶s worden. Der Quarzgang, 
obwohl exakt senkrecht zu den SI-FlÃ¤che orientiert (zumindest im oberen Bildausschnitt), zeigt 
Ã¼berwiegen asymmetrische Falten mit Z-Form, wodurch sich die Deformation als nicht-koaxial 
erweist. Anhand der asymmetrischen Falten - diese ist noch an den "scheinbaren" dextralen 
VersÃ¤tze zu erkennen - lÃ¤Ã sich die Rotation der inkrementellen Strainellipsoide ableiten. 
Diese ist gegen den Uhrzeigersinn erfolgt (weitere ErlÃ¤uterunge hierzu s. Abb. 10.2). Das 
DÃ¼nnschliffbil ist bezÃ¼glic des Profils in Abb. 4.1 und Abb. 10.2 "seitenverkehrt" (in das Bild 
hinein ist Norden) (Ca 304). 
Abb. 4.18b: Brechung der Schieferung im offen gefalteten Carryer-Konglomerat. In der Ton- 
steinlage fÃ¤ll S, steil nach E ein, wÃ¤hren es im hangenden Konglomerat und im liegenden 
Sandstein steil nach W einfÃ¤llt 
Abb. 4.18~: Ausbildung der ostfallenden Schar von konjugierten extensionalen KnickbÃ¤nder 
(parallel dem Bleistift, Pfeile) bei vertikaler Orientierung der SI-FlÃ¤che im Chloritschiefer. Die 
Ausbildung der FlachengefÃ¼g ist genau betrachtet eine Zwischenform zwischen einer konju- 
gierten extensionalen Knickbandbildung und konjugierter extensionaler Crenulierung. Dies trifft 
auch auf die Abb. 4.18d zu (vgl. 4.17 g,h und i) (MaÃŸstab Bleistift). 
Abb. 4.18d: Ausbildung der westfallenden Schar der konjugierten extensionalen KnickbÃ¤nde 
(Pfeile) bei vertikaler Orientierung der mit Chloriten belegten SI-FlÃ¤chenanisotropi (Ca 367). 


4.4 Ãœbergan von Schieferung mit begleitenden Extensionsbruchen zu 
einem konjugierten kompressiven Schersystem 
Die Schieferung mit begleitenden Extensionsbruchen wird von einem konjugier- 
ten kompressiven Schersystem abgelÃ¶st DaÃ dies ein kontinuierlicher und lÃ¼k 
kenloser ProzeÃ gewesen ist, lÃ¤Ã sich anhand des Bruchinventars der pyro- 
klastischen Chloritschiefer dokumentieren (s. Kap. 4.4.1.1 bis 4.4.1.3). 
Nach WODZICKI & ROBERT (1987) sollen die inkompetenten Gesteinen der Bo- 
wers-Supergruppe geschiefert worden sein, wÃ¤hren sich zeitgleich in kompe- 
tenten pyroklastischen Brekzien ein konjugiertes kompressives Schersystem 
entwickelt haben soll. Bereits im GelÃ¤nd lÃ¤Ã sich in kompetenten, wie auch in 
inkompetenten Gesteinen zweifelsfrei feststellen, daÂ das konjugierte kom- 
pressive Schersystem jÃ¼nge als die Schieferung ist, sich dementsprechend 
zwei aufeinanderfolgende Deformationsereignisse ableiten lassen. 
Wie auch die Kompetenz spielt der Strain beim Ãœbergan von einer Schiefe- 
rung mit begleitenden Extensionsbruchen zu einem konjugierten kompressiven 
Schersystem keine Rolle. Dieser Ãœbergan lÃ¤Ã sich in offen gefalteten und 
schwach deformierten Schichten des Carryer-Konglomerats (finiter Strain kaum 
meÃŸbar ebenso nachweisen wie in dem subvertikalen, stÃ¤rke deformierten 
Faltenschenkel des Ã¶stliche Profilabschnitts (finiter Strain im XZ-Schnitt 2,O - 
3,5). Die Ursachen des Ãœbergang von Schieferung mit begleitenden Extensi- 
onsbrÃ¼che zu einem konjugierten kompressiven Schersystem, nÃ¤mlic absin- 
kende Fluiddrucke bzw. steigende effektive UmschlieÃŸungsdrucke werden in 
den Kap. 9 ff und 12.2 diskutiert. 
4.4.1 Extensionsbruche, konjugierte hybride Scherbruche und konjugier- 
te Scherbruche 
Die folgenden 4 Kapitel befassen sich mit den wÃ¤hren des Schieferungspro- 
zesses gebildeten Extensionsbruchen und BrÃ¼chen die dem konjugierten 
kompressiven Schersystem zugeordnet werden. Die Rahmenbedingungen fÃ¼ 
BrÃ¼ch und deren Orientierung im kompressiven Regime wurden im Kap. 4.2.2 
erlÃ¤utert Die folgenden AusfÃ¼hrunge beschrÃ¤nke sich im wesentlichen auf 
BrÃ¼che die in pyroklastischen Chloritschiefern aufgerissen sind. An ihnen lÃ¤Ã 
sich der lÃ¼ckenlos Ãœbergan von Extensionsbruchen Ã¼be konjugierten hybri- 
den ScherbrÃ¼che zu konjugierten ScherbrÃ¼che exemplarisch dokumentieren. 
4.4.1.1 Extensionsbruche (syn-S,) 
In einer frÃ¼he Phase der Schieferung rissen in pyroklastischen Chloritschie- 
fern meist transgranulare Extensionsbruchen auf, die mit Chlorit- und Quarzmi- 
neralfasern belegt sind (s. Abb. 4.19b, 9.4c,d und 10.4a,b). Diese Dehnungs- 
brÃ¼ch sind in und grob um die YZ-Ebene des finiten Strainellipsoids gruppiert. 
In einer spÃ¤te Phase des Schieferungsprozesses wurden antitaxiale Calcitmi- 
neralfasern auf den ExtensionbrÃ¼che mineralisiert. Es wurden meist die oben 
erwÃ¤hnte "frÃ¼hen ExtensionsbrÃ¼ch reaktiviert. Die Ursachen fÃ¼ "frÃ¼he und 
"spÃ¤te ExtensionsbrÃ¼ch und ein zwischengeschaltetes extensionsbruchfreies 
Schieferungsstadium werden in den Kapiteln 9.2.1 bis 9.2.6 diskutiert. Die 
Quarz-Chloritstraininkremente und die antitaxialen Calcitstraininkremente spie- 
geln die Orientierung der kleinsten kinematischen Hauptachse (03) wider. Im 
Gegensatz zu den "frÃ¼hen" mit Quarz und Chlorit belegten ExtensionsbrÃ¼chen 
weisen die mit antitaxialen Calcitfasern mineralisierten spÃ¤te ExtensionsbrÃ¼ 
ehe keine "crack-seaI1'-GefÃ¼g auf. Mit den in Kap. 4.2 angefÃ¼hrte Kriterien 
konnte sichergestellt werden, daÂ die Mineralfasern ein versatzkontrolliertes 
Wachstum reflektieren. Die Straininkremente auf den ExtensionsbrÃ¼che sind 
subparallel den synkinematischen Streckungsfasern (Chlorite) in den S,-FlÃ¤ 
chen, in X-Richtung des finiten Strainellipsoids orientiert. Die LÃ¤ng der frÃ¼ 
gebildeten Chlorit- und Quarzmineralfasern Ã¼berschreite selten einen Millime- 
ter, die der spÃ¤ gebildeten Calcitmineralfasern liegt in der GrÃ¶ÃŸenordnu zwi- 
schen einem Millimeter und mehreren Centimetern (s. Abb. 4.19b und 10.4a,b). 
Die vertikale Orientierung der Straininkremente auf den ExtensionsbrÃ¼che 
erfordert einen PorenflÃ¼ssigkeitsfakto & von > 1 (03' < 0 oder p, > W). 
4.4.1.1.1 Unterschiedliche Typen von Extensionsbruchen 
Bei Bruchstrukturen wird zwischen intragranularen, transgranularen und inter- 
granularen ExtensionbrÃ¼che unterschieden (u.a. Cox & ETHERIDGE 1989). Die 
Begriffe werden in Relation zu Matrix und Klasten gesetzt. Welcher Bruchtyp 
auftritt, wird vorwiegend'von Kompetenzkontrasten kontrolliert. In Sandsteinen 
(Matrix tonig), mit hohem Strain in der Matrix und geringem kristallplastischen 
Strain in den Quarzklasten, sind intragranulare BrÃ¼ch in den Klasten ausgebil- 
det. ExtensionsbrÃ¼ch in kompetenten polykristallinen Quarzklasten oder Kla- 
sten aus Andesit (verschiedene Mineralphasen) werden ebenfalls den intragra- 
nularen BrÃ¼che zugeordnet. Abgekoppelt von der Matrix wÃ¤r dieser Bruchtyp 
jedoch als transgranular zu bezeichnen. Transgranulare ExtensionsbrÃ¼ch 
treten bevorzugt in Gesteinen auf, die geringe Kompetenzkontraste zwischen 
Matrix und Klasten aufweisen. BrÃ¼ch dieser Art sind in pyroklastischen Chlo- 
ritschiefern und pyroklastischen Brekzien zu finden. Intergranulare Extension- 
brÃ¼ch sind vorrangig in klastenreichen Gesteinen ausgebildet, die geringe 
AbstÃ¤nd - eine hohe Packungsdichte - zwischen den Klasten aufweisen. Die 
Matrix ist hier kompetenter oder trÃ¤g keine Spannungen wegen der Ãœbertra 
gung durch Korn-Korn-Kontakte. 
Abb. 4.19a: Pyroklastischer Chloritschiefer (XZ-Schnitt) mit ExtensionsbrÃ¼chen die von hybri- 
den ScherbrÃ¼che und schlieÃŸlic von ScherbrÃ¼che abgelÃ¶s werden (letzteres wird durch die 
starke Schleppung der SI-FlÃ¤che belegt (Pfeile)). Das Calcitfaserwachsstum ist antitaxial. 
Abb. 4.19b: Antitaxialer Calcitgang mit Ã¤ltere Quarz-Chlorit-Staininkrementen (Pfeile) im XZ- 
Schnitt (Ca 2). 
Abb. 4 . 19~ :  Extensionsbruch in einem Calcitkorn. Antitaxiales Chloritmineralfaserwachstum 
(oberer Pfeil) wurde von syntaxialem Calcitmineralfaserwachstum (untere Pfeile) abgelÃ¶s (Ca 
38). 

In klastenarmen Chloritschiefern wurden ExtensionsbrÃ¼ch beobachtet, die 
jeweils zu ihren Enden hin eine gegen den Chloritschiefer gerundete, d.h. kon- 
vexe Form aufweisen (s. Abb. 4.20a,b). Diese wird von Calcitstraininkrementen 
nachgezeichnet. Die Straininkremente sind an den konvex gekrÃ¼mmte Enden 
der GÃ¤ng nicht durch Deformation verbogen, weichen jedoch von der X- 
Richtung ab. Die KrÃ¼mmun kommt durch Stufen von neu ansetzenden Calcit- 
fasern zustande (s. Abb. 4.20b). 
Die konvexe Form ist Folge einer hÃ¶here Kompetenz der Calcitfasern vergli- 
chen mit der des pyroklastischen Choritschiefers. Die Deformation beschrÃ¤nk 
sich bei den Calcitstraininkrementen auf die Druckverzwillingung. In Z-Richtung 
lokalisiert sich der Strain auf HÃ¶h des Extensionsganges grÃ¶ÃŸtentei auf die 
von Chlorit beherrschte Matrix. Der mit antitaxialem Calcit mineralisierte Ex- 
tensionsbruch Ã¼bernimm die Funktion eines kompetenten Klasten. Die an den 
Enden des Extensionsbruches stets abweichende Orientierung der Strainin- 
kremente belegt, daÂ der Extensionsbruch bereits in seinem frÃ¼he Bildungs- 
stadium die Funktion einer kompetenten Einschaltung Ã¼bernomme hat. 
Einer geringen Interndeformation der antitaxialen CalcitgÃ¤ng durch Druck- 
verzwillingung steht ein Strain von bis zu 3 in XZ-Schnitten im pyroklastischen 
Schiefer gegenÃ¼ber Dies legt nahe, daÂ die antitaxialen ExtensionsbrÃ¼ch in 
einer spÃ¤te Phase des Schieferungsprozesses gebildet worden sind (ErlÃ¤u 
terungen hierzu im Kap. 9.2.2). Untergeordnet lÃ¤Ã sich in Z-Richtung auch ei- 
ne VerkÃ¼rzun der antitaxialen CalcitgÃ¤ng durch symmetrische Faltung beob- 
achten. Die Ã¤lteren mit Quarz- und Chloritmineralfasern belegten GÃ¤ng wur- 
den hingegen hÃ¤ufi gefaltet (s. Kap. 9.2.2 und Abb. 9 . 4 ~  und d). 
Abb. 4.20a: Mit antitaxialen Calcitmineralfasern belegter Extensionsbruch im Chloritschiefer. 
Die "runde" Form an den Enden wird durch Calcitstraininkremente nachgezeichnet (vgl. Abb. 
4.20b). Der Extensionsbruch wurde auch als hybrider Scherbruch benutzt. Dies wird durch die 
Richtung der Calcitfasern im rechten oberen Teil und linken unteren Teil des Extensionsbruches 
dokumentiert (Pfeile)(dextraler Versatz), die stÃ¤rke von der X-Richtung abweicht als die Strai- 
ninkremente im linken unteren und rechten oberen Teil (MaÃŸstab Spitzer). 
Abb. 4.20b: Antitaxiale Calcitstraininkremente zeichnen die konvexe Form eines Extensionsbru- 
ches nach. Das Abweichen der Calcitstraininkremente von der X-Richtung erklÃ¤r sich durch 
die, verglichen mit dem Chloritschiefer, hohe Kompetenz des mit Calcit mineralisierten Extensi- 
onsbruches. Der Extensionsbruch benutzte einen Ã¤lteren Ca. 0,2 mm mÃ¤chtigen mit Quarz- 
Chlorit-Mineralfasern (Pfeile) belegten Extensionsbruch (Ca 331). 
Abb. 4.20~:  Verbiegung eines Chloritganges (schwarz, Pfeile) durch unterschiedliche Streckung 
in X-Richtung. Die Verbiegung wurde durch Kompetenzkontraste zwischen den rigiden Klasten 
(schwarz nachaezeichnet) und der dynamisch rekristallisierten Calcitmatrix ausaelÃ¶st Die "Ver- 
biegung" des Chloritgangbs erfolgt stets in Richtung des rigiden Klasten ( ~ r l Ã ¤ u k r u n ~ e  s. Kap. 
4.5.1) (Ca 307). 

4.4.1.2 Konjugierte hybride Scherbruche 
Diese RiÃŸkategori ist Ã¼berleitende Bindeglied zwischen ExtensionsbrÃ¼che 
und ScherbrÃ¼chen In der Abb. 4.6 ist ersichtlich, daÂ die 3 verschiedenen 
Bruchtypen allein von den Fluiddrucken bzw. den effektiven UmschlieÃŸungs 
drucken gesteuert werden. HÃ¶her Werte von 03,, ausgelÃ¶s durch sinkende 
Fluiddrucke, haben zur Folge, daÂ zur Erzeugung weiterer BrÃ¼ch hÃ¶her 
Spannungsdifferenzen erforderlich sind. Je niedriger der Fluiddruck ist, desto 
grÃ¶ÃŸ wird der 0-Winkel. 
Hybride ScherbrÃ¼ch benutzten in pyroklastischen Chloritschiefern bevorzugt 
die wÃ¤hren des Schieferungsprozesses gebildeten, mit antitaxialen Calciten 
mineralisierten ExtensionsbrÃ¼che Das allmÃ¤hlich "Umbiegen" der antitaxialen 
Calcitmineralfasern zeigt ein sukzessives Absinken des Fluiddruckes an (vgl. 
Abb. 4.6). DaÃ das Umbiegen der antitaxialen Calcitfasern den Ãœbergan vom 
Extensionsbruch Ã¼be konjugierte hybride ScherbrÃ¼ch zu konjugierten Scher- 
brÃ¼che widerspiegelt und nicht ausschlieÃŸlic ein Effekt von lokaler rotationa- 
ler Verformung ist, lÃ¤Ã sich folgendermaÃŸe erklÃ¤ren Die schiefe Orientierung 
eines Extensionsbruches, der eine AnisotropieflÃ¤ch darstellt, kann einen 
Scherstrain mit dem Effekt lokaler rotationaler Verformung erzeugen. Bei einer 
solchen Interpretation wÃ¤r jedoch zu erwarten, daÂ bereits die ersten Cal- 
citstraininkremente diese lokale rotationale Verformung anzeigen, die Calcit- 
straininkremente von der Orientierung des Streckungslinears auf den Si-FlÃ¤ 
chen abweichen. Auf schief zur YZ-Ebene orientierten BrÃ¼che lassen sich je- 
doch bis zu 3 cm lange Calcitstraininkremente beobachten, die parallel dem 
Streckungslinear orientiert sind und die erst in einer sehr spÃ¤te Bruchphase 
umbiegen". Mit der Mineralisierung von Mineralfasern, die parallel dem Strek- 
kungslinear orientiert sind, lÃ¤Ã sich die Anisotropie des Extensionsbruches 
nicht steigern, kann die Ã„nderun der Wachstumsrichtung der Mineralfasern 
nicht erklÃ¤r werden. Diese Beobachtungen legen nahe, daÂ das konjugierte 
Umbiegen" der Calcitstraininkremente durch ein Absinken des Fluiddruckes 
ausgelÃ¶s worden ist. Da der Extensionsbruch ein Bereich geringerer Scherfe- 
stigkeit darstellt, entscheidet dessen Orientierung darÃ¼ber ob sich dieser zu 
einem ost- oder westaufschiebenden Scherbruch hin entwickelt (s. Abb. 4.21). 
Das Umbiegen der Straininkremente tritt konjugiert auf. 01 ist Â horizontal und 
Â senkrecht zum Streichen des BT (WSW-ENE) orientiert. Die Straininkremente 
"biegen" aus ihrer vertikalen Lage (parallel 03) zum einen nach WSW und zum 
anderen nach ENE um. Die Richtung, in welche die Mineralfasern umbiegen, 
wird von der Orientierung des Extensionsbruches kontrolliert. Wie der Abb. 
4.2g zu entnehmen ist, streuen die wÃ¤hren der Anlage der Si-FlÃ¤che aufge- 
rissenen ExtensionsbrÃ¼ch um die YZ-Ebene der Schieferung. Bei Extensions- 
brÃ¼chen die schief zur 01102-Ebene orientiert sind, sind die Straininkremente 
nicht senkrecht zu den RiÃŸflÃ¤ch orientiert, sondern parallel dem Streckungs- 
linear auf den 3,-FlÃ¤che (s. Abb. 4.21). ExtensionsbrÃ¼che die schwach nach 
WSW einfallen begÃ¼nstige ein Umbiegen der Straininkremente nach ENE, bei 
ENE-fallenden entsprechend nach WSW. 
Bei steigenden ay wird der @-Winkel sukzessive grÃ¶ÃŸe WÃ¤hren die frÃ¼he 
konjugierten hybriden ScherbrÃ¼ch einen noch spitzen Winkel zur Ebene der 
grÃ¶ÃŸt und mittleren Hauptnormalspannung einnehmen, vergrÃ¶ÃŸe sich die- 








Abb. 4.21: Pyroklastischer Chloritschiefer im Blockbild. Bei der Reaktivierung von Extensions- 
brÃ¼che - in einem frÃ¼he Schieferungsstadium syntaxiale Quarz-Chlorit-Mineralisationen auf 
den BrÃ¼chen die in einem spÃ¤tere Stadium von antitaxialen Calcitmineralisationen abgelÃ¶s 
werden - durch hybride ScherbrÃ¼ch wird das Umbiegen des Straininkrements von der Orien- 
tierung des Extensionsbruches kontrolliert. 
Konjugierte hybride ScherbrÃ¼ch werden im Kompressions-Regime gebildet, 
solange 03- ein negatives Vorzeichen hat, der Fluiddruck in der Lage ist das 
Ã¼berlagernd Gebirge zu tragen (Xv 2 1, s. Kap. 4.2.2 ff) 
4.4.1.3 Konjugierte Scherbruche 
Nimmt 173, bei weiter sinkenden Fluiddrucken ein positives Vorzeichen an, so 
ist es nicht mehr mÃ¶glich daÂ mit Fluiden gefÃ¼llt Spalten das Ã¼berlagernd 
Gebirge tragen kÃ¶nnen Es kommt zur Ausbildung von ScherbrÃ¼chen Diese 
weisen in isotropen Gesteinen bei triaxialem Stress einen @-Winkel von 22 - 32" 
zur 011~2-Ebene auf (s. SIBSON 1990, JAEGER & COOK 1979). Nach Bildung der 
hybriden Scherbruche bildeten sich ScherbrÃ¼che die im Arbeitsgebiet wieder- 
um teils an Risse geknÃ¼pf sind, die zunÃ¤chs als ExtensionsbrÃ¼ch und an- 
schlieÃŸen als hybride Scherbruche gewirkt haben (s. Abb. 4.21). Der Mohr- 
sehen Darstellung ist zu entnehmen, daÂ Scherbruche einen Winkel von 30D 
zur 011~2-Ebene einnehmen (s. Abb 4.6). Die ScherbrÃ¼ch im bearbeiteten 
Profil, die meist ExtensionsbrÃ¼ch reaktiviert haben, zeigen jedoch meist Win- 
kel zwischen 10' bis 20'. Ein anderes orientiertes Spannungsfeld ist nicht an- 
zunehmen, weil dieses PhÃ¤nome bei beiden Scharen des konjugierten Scher- 
bruchsystems entwickelt ist. Weicht eine bereits existierende SchwÃ¤chezon 
oder eine bereits vorhandene Scherzone nur wenig vom theoretischen Scher- 
bruch ab, so ist nach SIBSON (1990) die Wahrscheinlichkeit groÃŸ daÂ diese 
reaktiviert wird. Bei Winkelabweichungen von < 15- sind Reaktivierungen zu 
erwarten. Oberhalb dieses Winkels steigt der Spannungskoeffizient fÃ¼ eine 
Reaktivierung stark an (SIBSON 1985, SIBSON 1990). FÃ¼ einige hybride Scher- 
brÃ¼che die wieder reaktiviert wurden, ist der Winkel grÃ¶ÃŸ als 15O. Lokale 
Schwankungen im Spannungsfeld kÃ¶nne hierfÃ¼ verantwortlich sein (s. Kap. 
5). 
In pyroklastischen Chloritschiefern sind Calcitfasermineralisationen in Scher- 
brÃ¼che annÃ¤hern parallel zu den BruchflÃ¤che orientiert. Im Gegensatz zu 
hybriden ScherbrÃ¼che kommt es zu Schleppungen der vorher gebildeten 
Straininkremente des Extensions- und hybriden Scherbruchstadiums und auch 
der SchieferflÃ¤chen Es ist festzustellen, daÂ die VersatzbetrÃ¤g von ScherbrÃ¼ 
chen bei reaktivierten Extensions- und hybriden ScherbrÃ¼che umso grÃ¶ÃŸ 
sind, desto geringer die Abweichung der reaktivierten BrÃ¼ch vom theoreti- 
schen Bruch, mit einem 6-Winkel von 30', ist. 
4.4.1.4 Wirkung von Anisotropien auf die Orientierung von hybriden 
Scherbruchen und Scherbruchen 
In einem isotropen Gestein schlieÃŸe die FlÃ¤che eines konjugierten kompres- 
siven ScherflÃ¤chensystem 01 mit einem Winkel von 60" ein (s. Abb. 4.6). Ani- 
sotropien haben eine Abweichung dieses Winkels zur Folge (DONATH 1961, 
PATERSON 1978, SIBSON 1985, 1990). Die vorliegenden klastischen und pyro- 
klastischen Gesteine des Ã¶stliche Profilabschnitts weisen bei Einsetzen des 
konjugierten kompressiven Schersystems mehrere Anisotropien auf: Die Â ver- 
tikale Anisotropie in Form von Schichtung und Schieferung (s. Abb. 4.2a-d) und 
eine dritte, subhorizontale, gebildet von ExtensionsbrÃ¼che (s. Abb 4.2g). Be- 
dingung fÃ¼ eine Reaktivierung Ã¤ltere FlÃ¤che ist eine Reduzierung der KohÃ¤ 
sion und inneren Reibung auf den FlÃ¤che und eine nicht zu groÃŸ Abwei- 
chung der AnisotropieflÃ¤ch vom theoretischen Scherbruch - in der Regel 
nicht mehr als 15' (SIBSON 1985, 1990; ETHERIDGE 1986). Letzter Punkt 
schlieÃŸ eine Reaktivierung der steilstehenden Anisotropien aus, die bei Exten- 
sionsbrÃ¼chen die Â in der YZ-Ebene orientiert sind, mÃ¶glic ist. 
Die Streuung der ExtensionsbrÃ¼ch bewirkt (s. Abb. 4,2g), daÂ diese von bei- 
den FlÃ¤chenschare des konjugierten Schersystems reaktiviert werden. Inbe- 
sondere fÃ¼ frÃ¼h hybride Scherbruche (sehr ginger &Winkel) liegen 
ExtensionsbrÃ¼ch in einer gÃ¼nstige Position. Eine hÃ¤ufiger Reaktivierung von 
ExtensionsbrÃ¼che durch ostÃ¼berschiebend Scherbruche ergibt sich aus dem 
Maximum der ExtensionsbrÃ¼ch (s. Abb. 4.2g). Die Beobachtung, daÂ viele der 
ExtensionsbrÃ¼ch zwar als hybride Scherbruche, jedoch nicht als Scherbruche 
reaktiviert wurden, belegt, daÂ der Winkel zwischen der Anisotropie des Ex- 
tensionsbruches und der theoretischen Orientierung der BruchflÃ¤ch (Bruch im 
isotropen Gestein) mit sinkenden Fluiddrucken anstieg. Die in der YZ-Ebene 
der Schieferung orientierten ExtensionsbrÃ¼ch gerieten mit sinkenden Fluid- 
drucken in eine fÃ¼ eine Reaktivierung zunehmend ungÃ¼nstiger Position. 
Neben ScherbrÃ¼chen deren zugehÃ¶rige &Winkel kleiner als der theoretische 
ist, wurden auch ScherbrÃ¼ch beobachtet, deren 9-Winkel grÃ¶ÃŸ als 30- ist. 
Es sind dies Scherbruche, niemals hybride Scherbruche, die einerseits konju- 
gierte extensionale KnickbÃ¤nde als AnisotropieflÃ¤ch benutzen (s. Kap. 4.3.5) 
und andererseits Scherbruche, deren Orientierung von der steilstehenden Ani- 
sotropie von straff geschieferten Gesteinen beeinfluÃŸ wurde. Auch bei ungÃ¼n 
stiger Orientierung einer Anisotropie kann diese die Lage eines Scherbruches 
beeinflussen: So werden von DONATH (1961), JAEGER (1964) und PATERSON 
(1978) "KompromiÃŸscherflÃ¤che beschrieben, die zwischen der Lage des 
theoretischen Scherbruches und der AnisotropieflÃ¤ch orientiert sind. Insbe- 
sondere straffgeregelte, klastenarme Chloritschiefer zeigen diese ,,KompromiÃŸ 
scherflÃ¤chen" Die Abweichung vom theoretischen Scherbruch betrÃ¤g bis zu 
30a. Die Abweichung der KompromiÃŸflÃ¤ch vom theoretischen Scherbruch ist 
nach DONATH (1961) vom Winkel zwischen dem theoretischen Scherbruch und 
der Anisotropie abhÃ¤ngig Bei einem Winkel von 45' ist die Abweichung der 
KompromiÃŸflÃ¤c am grÃ¶ÃŸte BetrÃ¤g der Winkel 60Â - die AnisotropieflÃ¤ch 
deckt sich mit der op/q-Ebene - bildet sich keine KompromiÃŸflÃ¤ch 
Die vorangegangenen AusfÃ¼hrunge erklÃ¤re die Streuung der konjugierten 
ScherflÃ¤che in Abb. 4.3a,b (s. auch Abb. 5.2). ScherflÃ¤chen die steiler als 40' 
einfallen sind KompromiÃŸflÃ¤ch oder reaktivierte konjugierte extensionale 
KnickbÃ¤nder FlÃ¤chen die flacher als 20' einfallen hingegen reaktivierte Ex- 
tensionsbrÃ¼che Geschieferte Sandsteine, Konglomerate mit einer sandigen 
Matrix und pyroklastische Brekzien weisen infolge ihrer schwÃ¤chere Schiefe- 
rung und weniger ausgeprÃ¤gte ExtensionsbrÃ¼che hingegen 9-Winkel um die 
30' auf, die mehr dem theoretischen entsprechen (vgl. Abb. 5.2). 
Eine Unterscheidung von ScherbrÃ¼che und konjugierten extensionalen Knick- 
bÃ¤ndern/Crenulierunge scheint auf der Grundlage von synkinematischen Mi- 
neralisationen mÃ¶glic zu sein. In ScherbrÃ¼che werden meist Quarz, Calcit 
und Epidot mineralisiert. Die konjugierten extensionalen Crenulierungen wer- 
den hingegen hÃ¤ufi von Phyllosilikatmineralisationen begleitet, die auch in der 
S,-FlÃ¤ch dominierend sind. Im Falle reiner KnickbÃ¤nde treten Ã¼berhaup kei- 
ne Mineralisationen auf. Dies unterscheidet sie ebenfalls von ScherbrÃ¼chen Im 
Zusammenhang mit ScherbrÃ¼che wurden stets Mineralisationen beobachtet. 
Die im Kap. 4.3.5 beschriebene extensionale Crenulierung von S,-FlÃ¤che ist in 
einer spÃ¤te Phase der Schieferungsprozesses und mit hoher Wahrscheinlich- 
keit auch wÃ¤hren der Anlage der konjugierten hybriden ScherbrÃ¼ch aktiv ge- 
wesen (vgl. Kap. 9). 
4.5 Zur Frage einer zweiten Faltung im BT 
WODZICKI & ROBERT (1 987) beschreiben im Bowers Terrane eine zweite, offene 
Faltung, deren B2-Achsen senkrecht zu den NNW-SSE verlaufenden B1- 
Achsen der ersten Faltung verlaufen sollen (s. Abb. 4.22). Die zweite Faltung 
sei in den Bowers Mountains an einer Verstellung bzw. "Verbiegung" der B1- 
Achsen zu erkennen (WODZICKI & ROBERT 1987: 59, Fig. 16). Durch die zweite 
Faltung sollen die B1 -Achsen eine Verstellung bis zu 90' erfahren haben. Eine 
Verstellung der BI-Achsen konnte selbst in Gesteinen des offen gefalteten Car- 
ryer-Konglomerats und in DÃ¼nnschliffe beobachtet werden (s. Abb. 4.22, 4.24 
und 4.20~). 
Abb. 4.22: Schichtung, Schieferung und B1-Achsen im offen gefalteten Carryer-Konglomerat. 
Mulde (a) und Ã¶stliche Sattels (b) des bearbeiteten westlichen Profilabschnitts (vgl. Abb. 4.1). 
Die zweite Faltung soll nach WODZICKI & RoB~R~(1987) jÃ¼nge als das konju- 
gierte kompressive Schersystem sein. Die Autoren nehmen die Schieferung 
(S,) und das konjugierte kompressive Schersystem (Sls) (Sls von WODZICKI & 
R o ~ ~ ~ ~ ( 1 9 8 7 )  entspricht dem konjugierten kompressiven Schersystem in der 
vorliegenden Arbeit) als zeitgleich an. WÃ¤r dies der Fall, so mÃ¼ÃŸt FlÃ¤che 
und Lineare des konjugierten kompressiven Schersystems auf Kleinkreisen 
rotiert worden sein, was nicht gegeben ist (s. Abb. 4.2, 4.3 und 5.2). Eine 
"Rotation" zeigen lediglich die SchichtflÃ¤che im offen gefalteten Carryer- 
Konglomerat, mit deren Hilfe die Verstellung der BI-Achsen ermittelt werden 
konnte (s. Abb. 4.22). An Â±vertikale SchichtflÃ¤che (Ã¶stliche Profilteil) ist eine 
Verstellung der BI-Achsen nicht zu erkennen (der Kleinkreis entspricht hier 
einem Punkt oder weist einen sehr kleinen Radius auf). ScherflÃ¤che und Li- 
neare des konjugierten kompressiven Schersystems zeigen hingegen keine 
Rotation (s. Abb. 4.3 und 5.2). 
Die BI-Achsen im offen gefalteten Carryer-Konglomerat fallen mit max. 20Â 
nach SSE ein. Die zugehÃ¶rig Rotationsachse (B2-Achse nach WODZICKI & 
ROBERT (1 987)) verlÃ¤uf ENE-WSW (26010) (B1 -Achsenkulmination in Abb. 
2.2). Wenn die B2-Faltung jÃ¼nge als das konjugierte kompressive Schersy- 
stem wÃ¤re mÃ¼ÃŸt die Ã¤ltere GefÃ¼g (SchieferflÃ¤che und zugehÃ¶rig 
Streckungslineare, ExtensionsbrÃ¼ch sowie konjugierte ScherbrÃ¼ch und zu- 
gehÃ¶rig Bewegungslineare) auf Kleinkreisen rotiert worden sein (s. Abb. 4.2, 
4.3 und 5.2). Die Annahme, daÂ die Streckungslineare auf den SI-FlÃ¤che und 
die konjugierten ScherflÃ¤che und zugehÃ¶rig Bewegungslineare ihre heutige 
Orientierung durch die von WODZICKI & ROBERT (1 987) geforderte zweite Fal- 
tung erlangt haben, ist eher unwahrscheinlich. Die B2-Faltung kann somit nicht 
jÃ¼nge als die Anlage des konjugierten Schersystems sein. Gleiches gilt fÃ¼ die 
jÃ¼ngere WestÃ¼berschiebunge sowie die steilen West- und Ostaufschiebun- 
gen (s. folgende Kapitel): Die Scherzonen zeigen das gleiche Streichen und die 
zugehÃ¶rige Bewegungslineare den gleichen "dip-slip"-Charakter wie die 
Streckungslineare auf den S,-FlÃ¤che und die Bewegungslineare auf den 
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Abb. 4.23: BI-Achsen im BT (aus WODZICKI & ROBERT 1987), durch eigene Messungen er- 
gÃ¤nzt 
Der durch Extensions- Ã¼be hybride Scher- zu ScherbrÃ¼che reflektierte stufen- 
lose Ãœbergan (s. Kap. 4.4 ff) von Schieferung zu einem konjugierten Scher- 
system sowie die Â gleiche Orientierung der kinematischen Hauptachsen wÃ¤h 
rend der Anlage der S,-FlÃ¤che und des konjugierten Schersystems (s. Kap. 5) 
schlieÃŸ eine zweite Faltung nach Anlage der Schieferung und vor Anlage des 
konjugierten Schersystems aus. Weitere Argumente gegen eine zweite Faltung 
im BT sind: 
- eine der 62-Faltung zugehÃ¶rig Schieferung konnte nicht beobachtet werden 
und 
f 
- es wurden im GelÃ¤nd und DÃ¼nnschlif keine GefÃ¼g beobachtet, die eine 
Kompression in SSE-NNW-Richtung belegen wÃ¼rden 
4.5.1 Ursachen fÃ¼ das Pendeln von BI-Achsen 
Die vorangegangenen Argumente schlieÃŸe eine zweite Faltung als ein eigen- 
stÃ¤ndige Deformationsereignis aus. Im weiteren Text soll deshalb nicht mehr 
der Terminus "B2-Falten" verwendet werden, sondern nur vom Kurven bzw. 
Pendeln der BI-Achsen gesprochen werden. FÃ¼ die "Verbiegung" der B1- 
Achsen bleiben zwei Zeitpunkte Ã¼brig PrÃ¤ oder syn-S, (S.O.). 
Das Kurven von Faltenachsen ist ein in Orogenen oft beobachtetes PhÃ¤nomen 
Es kommt zustande, wenn es im Streichen des Orogens zu unterschiedlichen 
DehnungsbetrÃ¤ge (hier: senkrecht zum Streichen) kommt. Das Kurven der B- 
Achsen ist dabei meist in Gebieten zu beobachten, in denen die SchieferflÃ¤ 
chen rotiert sind (Rotationsachse ist die frÃ¼hangelegt Faltenachse). 
Das bearbeitete Profil liegt exakt senkrecht zum Streichen, so daÂ kein direkter 
Nachweis erbracht werden kann, ob die StreckungsbetrÃ¤g im Streichen des 
BT variieren. Die Schieferung ist im Profil durch eine starke vertikale Streckung 
charakterisiert und bei einer, betrachtet man eine GroÃŸfaltenstruktur bei der 
sich die nicht-koaxiale Deformation auf den Faltenschenkel gegenseitig neutra- 
lisiert, koaxialen Deformation entstanden (s. Kap. 10). Unterschiedliche Strek- 
kungsbetrÃ¤g als Grund fÃ¼ ein Kurven von Faltenachsen sind bei koaxialer 
bzw. nichtrotationaler Verformung schwerer zu erklÃ¤re als bei einer Schiefe- 
rung, die eine Rotation erfahren hat. 
Der Abb. 4.23 ist zu entnehmen, daÂ die BI-Achsen in der Schieferungsebene 
(XY-Ebene) pendeln (vgl. Abb. 4.2). Bei koaxialer Verformung deckt sich die 
XY-Ebene mit der 02103-Ebene. FÃ¼ das Kurven der BI-Achsen werden fol- 
gende MÃ¶glichkeite diskutiert: 
1. variable StreckungsbetrÃ¤g in X- oder 03-Richtung durch: 
a) KompetenzÃ¤nderunge im Streichen (Y- oder --Richtung) 
b) unterschiedliche KrustenverkÃ¼rzun senkrecht zum Streichen des BT 
2. Nichtkongruenz von der zu faltenden Anisotropie (Materialwechsel, So) und 
der 011~2-Ebene bei Faltungsbeginn 
4.5.1.1 Kompetenzanderungen im Streichen als Ursache fÃ¼ ein Kurven 
von B1 -Achsen 
Verschiedene Proben enthalten rigide vulkanische Klasten, die in einer dyna- 
misch rekristallisierten karbonatischen Matrix eingestreut sind. Der Strain kon- 
zentrierte sich in solchen Gesteinen zu 100% in der rekristallisierten karbonati- 
sehen Matrix. Im XY-Schnitt der Abb. 4 . 2 0 ~  ist ein frÃ¼ angelegter Extensions- 
gang abgebildet, der in der YZ-Ebene des finiten Strainellipsoids aufgerissen 
ist. Dieser Abbildung ist zu entnehmen, daÂ der mit Chlorit mineralisierte Ex- 
tensionsbruch jeweils in Richtung des (in X-Richtung) nÃ¤chs gelegenen Kla- 
sten gekrÃ¼mm ist. Hieraus lÃ¤Ã sich ein Pendeln der BI-Achsen ableiten. Die 
im DÃ¼nnschlif gemachten Beobachtungen wurden in schematische Skizzen 
Ã¼bertragen Anhand von diesen Skizzen soll verdeutlicht werden, wie sich 
KompetenzÃ¤nderunge im Streichen auf die StreckungsbetrÃ¤g auswirken 
bzw. ein Kurven von Faltenachsen verursachen (s. Abb. 4.24 bis 4.26). 
Die schematische Skizze der Abb. 4.24 verdeutlicht, wie sich der Strain (die 
Streckung) in den Bereichen A, hier sind in X-Richtung keine Klasten einge- 
streut, homogen verteilt. In Zonen, in denen in Streckungsrichtung Klasten vor- 
handen sind (B), konzentriert sich die Streckung zwischen diesen. Ã„nderunge 
der StreckungsbetrÃ¤g in der Matrix fÃ¼hre zum Versatz des mit Chlorit beleg- 
ten Extensionsganges. Die unterschiedlichen StreckungsbetrÃ¤g spiegeln sich 
in den LÃ¤ngenIBreiten-VerhÃ¤ltniss der Calcite der dynamisch rekristallisierten 
Matrix wider. Die Verbiegungen des Chloritganges erfolgt stets in Richtung des 
nÃ¤chstgelegene rigiden Klastes (s. Abb. 4.24 und 4.20~).  Die Verbiegung der 
Vorzeichnung sind gegenlÃ¤ufig In dem Beispiel der Abb. 4.24 erfolgt der An- 
stieg des Streckung rapide. In der Abb. 4.25 ist ein rigider Klast wiedergege- 
ben, der in Y-Richtung allmÃ¤hlic ausgedÃ¼nnt Der Anstieg der Streckungsbe- 
trÃ¤g erfolgt hier nicht rapide, sondern kontinuierlich. Die Chloritgang erfÃ¤hr 
eine entsprechende Verbiegung. Die StreckungsbetrÃ¤g und dadurch beding- 
ten VersÃ¤tz von Vorzeiennungen im Gestein werden umso grÃ¶ÃŸe desto hÃ¶ 
her der Anteil an rigiden Klasten in X-Richtung ist. 
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Abb. 4.24: Verbiegung von einem im frÃ¼he Schieferungsstadium gebildeten, mit Chlorit beleg- 
ten Extensionsbruch infolge von Kompetenzunterschieden. Hoher Matrixstrain (starke Strek- 
kung), verursacht durch eingelagerte rigide Klasten (Bereich B), bewirkt im Ãœbergan von A 
nach B VersÃ¤tz der ChloritgÃ¤nge Der rapide Anstieg des Matrixstrains von A nach B verur- 
sachte einen sprunghaften Versatz. Die unterschiedlich positionierten ChloritgÃ¤ng verdeutli- 
chen, wie die Versatzrichtung und der Betrag des Versatzes von der Lage des Ganges zu den 
rigiden Klasten kontrolliert wird (s. auch Abb. 4.20~) .  
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Abb. 4.25: Die "Verbiegung" des Chloritganges wird durch die Kornform des rigiden Klastes 
kontrolliert (vgl. Abb. 4.24). 
Auf einen grÃ¶ÃŸer MaÃŸsta Ã¼bertragen kÃ¶nne unterschiedliche Streckungs- 
betrage durch Ã„nderunge der Lithologie im Streichen bedingt sein. Wechsel- 
lagerungen und Verzahnungen (Auskeilen) von inkompetenten und kompeten- 
ten Gesteinen sind im bearbeiten Profil in allen MaÃŸstÃ¤b zu sehen. Von 
WODZICKI & ROBERT (1987) werden in der Solidarity Range Verstellungen der 
BI-Achsen von bis zu 90" beschrieben (eine zugehÃ¶rig Schieferung wurde 
von den Autoren hingegen nicht beschrieben). Solche extremen Verbiegungen 
lassen sich mit abrupten Ã„nderunge der Anteile von inkompetenten und kom- 
petenten Gesteinen im Streichen eines Orogens plausibel erklÃ¤ren 
Die Abb. 4.24 und 4.25 reprÃ¤sentiere zwei Extrembeispiele: Die Streckung 
lokalisiert sich zu 100% auf die inkompetente Matrix. Eine Verbiegung von B1- 
Achsen ist in diesem Fall nur innerhalb der inkompetenten Bereiche mÃ¶glich 
Lokalisiert sich der Strain ausschlieÃŸlic auf die inkompetenten Bereiche, so 
werden Vorzeichnungen in der Y-Richtung (B-Achse) nur in den inkompetenten 
Bereichen versetzt (s. Abb. 4.26a). Im BT werden die in ihrer Gesamtheit in- 
kompetenten Gesteine der Sledgers- und der Mariner-Gruppe vom kompeten- 
ten Schichtpaket der Leap-Year-Gruppe Ã¼berlagert Eine Verbiegung des ge- 
samten Schichtpaketes aus Sledgers-, Mariner- und Leap-Year-Gruppe ist 
nicht mÃ¶glich wenn man wie in Abb. 4.26a annimmt, daÂ sich die Streckung 
ausschlieÃŸlic auf die inkompetenten Gesteine lokalisiert. Anhand der Orientie- 
rung der Schichten des Carryer-Konglomerats lÃ¤Ã sich jedoch eindeutig ein 
Pendeln der BI-Achsen im kompetenten Schichtpaket der Leap-Year-Gruppe 
nachweisen (s. Abb. 4.22, s. auch WODZICKI & ROBERT 1987). 
Eine "Verbiegung" des Gesamtpaketes der kompetenten Gesteine (hier: Car- 
ryer-Konglomerat) ist denkbar, wenn a) das kompetente Schichtpaket ebenfalls 
eine Streckung (Strain) erfÃ¤hr und b) sich der Betrag der Streckung in Y- 
Richtung Ã¤nder (s. Abb. 4.26b). In dem Modell der Abb. 4.26b wird von der 
Annahme ausgegangen, daÂ die Streckung in den kompetenten Gesteinen 
umso grÃ¶ÃŸ ist, desto grÃ¶ÃŸ der Anteil an kompetenten Gesteinen ist. Dies 
lÃ¤Ã sich durch DÃ¼nnschliffbeobachtunge belegen. Bei Quarzklasten in einer 
inkompetenten Matrix ist der Strain umso hÃ¶her desto geringer der Anteil der 
inkompetenten Matrix ist. 
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Abb. 4.26: a) Lokalisierung der Streckung zu 100% auf die inkompetenten Gesteine. Vorzeich- 
nungen im kompetenten Gestein erfahren keine'"VersÃ¤tz bzw. Verbiegungen", b) Durch eine 
Verteilung der StreckungsbetrÃ¤g auf das gesamte Gesteinspaket - die Streckung im kompe- 
tenten Gestein ist umso hÃ¶her desto grÃ¶ÃŸ deren Anteil am Gesarntpaket ist - werden auch 
Vorzeichnungen im kompetenten Gestein verstellt. Die Dichte der Strichsignatur gibt die Intensi- 
tÃ¤ der Streckung wieder. 
Die Faltung des Carryer-Konglomerats lÃ¤Ã sich unter anderem durch einen 
solchen Mechanismus erklÃ¤re (s. Kap. 4.5.1.2). Nach dem Modell in Abb. 
4.26b mÃ¼ÃŸ das Carryer-Konglomerat, um eine Achsenkulmination zu erzeu- 
gen, in Relation zu den benachbarten Gebieten (im Gebirgsstreichen), gering- 
mÃ¤chtige gewesen sein. Dies ist jedoch ein extrem vereinfachtes Modell. 
MÃ¤chtigkeitsschwankunge (im Bereich des Carryer Gletschers fehlt die Mari- 
ner-Gruppe) und auch Zunahme der kompetenten Anteile in den Sledgers- 
Gruppe wÃ¼rde ebenfalls den Strain im kompetenten Paket beeinflussen. Auch 
sind Ã„nderun der StreckungsbetrÃ¤g denkbar, wenn sich innerhalb der kom- 
petenten Schicht die Kompetenz Ã¤ndert So sind mÃ¤chtig Konglomerate in der 
Leap-Year-Gruppe nur aus dem Gebiet des unteren Carryer Gletschers be- 
schrieben worden. Die Ã¼bliche Sandsteine der Leap-Year-Gruppe (Camp- 
Ridge-Quarzit) weisen eine andere Kompetenz auf. Es gibt unzÃ¤hlig Variati- 
onsmÃ¶glichkeite um Kulminationen und Depressionen von BI-Achsen im BT 
zu erzeugen. 
4.5.1.2 Inkongruenz von Anisotropie und 01102-Ebene bei Faltungsbe- 
ginn als Ursache fÃ¼ ein Pendeln von BI-Achsen 
Voraussetzungen fÃ¼ ein Kurven von Faltenachsen kÃ¶nne auch bereits vor 
Faltungsbeginn gegeben oder angelegt worden sein. Entscheidend hierbei ist 
die Raumlage der zu faltenden Anisotropie zu einem Ã¼bergeordnete Span- 
nungsfeld: FÃ¼ die Schieferung lÃ¤Ã sich im bearbeiteten Profil Kongruenz von 
Hauptspannungsachsen und Hauptstrainachsen - bezogen auf den Ge- 
sammtbereich - bei irrotationaler Deformation quantifizieren. Die Lage der B1- 
Achsen nimmt dabei alle Richtungen in der XY-, der Schieferungsebene ein (s. 
WODZICKI & ROBERT 1987). 
Abb. 4.27: Beziehung zwischen Faltenachsen und dem makroskopischen Spannungsfeld (d.h. 
kinematischen Hauptachsen aus SprÃ¶dgefÃ¼ge bei irrotationaler Verformung des Gesamtbe- 
reichs. a) Bei Kongruenz von Anisotropie und al/a2-Ebene; b) bei Inkongruenz (Anisotropie ist 
gegenÃ¼be a) um die q -Achse gekippt). 
Die Lage der zu verbiegenden Anisotropie zu den kinematischen Hauptachsen 
entscheidet, ob und um welchen Betrag die Richtung der Faltenachse von 02 
abweicht (ONCKEN 1990, TREAGUS & TREAGUS 1981). Ist die zu faltende Ani- 
sotropie in der Ebene der grÃ¶ÃŸt und mittleren Hauptnormalspannung orien- 
tiert, so deckt sich die Richtung von 03 mit der der Faltenachse. Ist dies nicht 
der Fall, so wird es zu Abweichungen der Faltenachse von 02 kommen (s. Abb. 
4.27). Hierbei wird an Abweichungen gedacht, die 01 als "Rotationsachse" be- 
nutzten (s. Abb. 4.27b). Bei Verstellungen der zu verbiegenden Anisotropie, die 
02 als Rotationsachse benutzt, bleibt die ParallelitÃ¤ von Faltenachse und 02 
bei der Faltung erhalten. 
FÃ¼ das bearbeitete Profil sind 01 und 02 horizontal orientiert (s. Kap. 5). Nicht- 
kongruenz von Faltenachsen und 02 sind gegeben, wenn der Materialwechsel 
vor Beginn der Faltung keine horizontale Lage eingenommen hatte. Verstellung 
kÃ¶nne bei Versenkung der Sedimente (u.a. durch unterschiedliche Absen- 
kungsbetrÃ¤ge Blockrotationen bei Abschiebungen) vorgekommen sein. Der 
inaktive Inselbogen des BT erfuhr zudem vermutlich zwei bruchtektonische 
Deformationsstadien, die an die Kollision von BT und WT geknÃ¼pf sind (s.u. 
und Kap. 11.1 und 12.4). 
Eine BI-Achsenkulmination liegt im Bereich des unteren Carryer Gletschers, 
die sich nach Osten fortsetzt (s. Abb. 2.2). Im Arbeitsgebiet kam es vor Ablage- 
rung der Leap-Year-Gruppe zu Hebung, die vermutlich auch die Ablagerung 
der regressiven Mariner-Gruppe auf den Gesteinen der Sledgers-Gruppe ver- 
hinderte (s. Kap. 11.1). Eine dabei entstehende Kulmination mit Verbiegungen 
der Schichten wÃ¤r Ursache fÃ¼ eine Abweichung der BI-Achsen von 02. FÃ¼ 
eine solche Interpretation spricht, daÂ in Streichrichtung (westlich der Lanter- 
man Range) die Mariner-Gruppe ausgebildet ist (s. Abb. 2.2). Um jedoch die 
BI-Achsenkulmination im Carryer-Konglomerat zu erklÃ¤ren muÃ man eine 
Verstellung dieses wÃ¤hren oder nach Ablagerung der Leap-Year-Gruppe for- 
dern. Im Kapitel 12.4 wird vor Faltung und Schieferung sowie nach Ablagerung 
des Carryer-Konglomerats eine kompressive bruchtektonische Phase be- 
schrieben. Diese kÃ¶nnt eine Kippung der schichten des Carryer-Konglomerats 
verursacht haben. 
Unterschiedliche KrustenverkÃ¼rzunge bzw. EinengungsbetrÃ¤g im Streichen 
werden ebenfalls unterschiedliche StreckungsbetrÃ¤g im Streichen hervorrufen. 
Argumente hierfÃ¼ liegen im bearbeiteten Profil nicht vor; die These ist rein 
theoretisch. FÃ¼ ein Kurven der BI-Faltenachsen gibt es im BT im wesentlichen 
zwei MÃ¶glichkeiten 
- durch Ã„nderunge der Kompetenz und Variationen der Anteile von kompe- 
tenten und inkompetenten Gesteinen im Streichen und 
- Abweichung der zu faltenden Anisotopie von der 01102-Ebene. 
Die von WODZICKI & ROBERT (1987, Fig. 16) in der Solidarity Range beschrie- 
bene extreme Verbiegung der BI-Achsen lÃ¤Ã sich am besten mit abrupten 
KompetenzÃ¤nderunge im Streichen erklÃ¤ren Die BI-Achsenkulmination, die 
parallel dem Carryer Gletscher bzw. senkrecht zu den Terranegrenzen verlÃ¤uft 
lÃ¤Ã sich hingegen plausibler mit einer Nichtkongruenz der zu faltenden Ani- 
sotropie mit der 01102-Ebene vor Faltungsbeginn begrÃ¼nden 
4.6 Westuberschiebungen 
Flache, westaufschiebende Bewegungszonen sind im leicht Ã¼berkippte Fal- 
tenschenkel an VersÃ¤tze von steilstehenden Schiefer- und SchichtflÃ¤che zu 
erkennen (s. Abb. 3.1). Die AbstÃ¤nd zwischen diesen Scherzonen betragen 
zwischen wenigen Metern und 100 m. Die VersatzbetrÃ¤g betragen bis zu 50 m 
und sind verglichen mit denen von konjugierten kompressiven ScherflÃ¤che 
wesentlich grÃ¶ÃŸe Eine kontinuierliche Entwicklung aus einer Ã¤ltere Deforma- 
tion heraus wie beim Ãœbergan von einer Schieferung mit begleitenden Exten- 
sionsbrÃ¼che zu einem konjugierten kompressiven Schersystem (s. Kap. 4.4.1 
bis 4.4.1.3) lÃ¤Ã sich fÃ¼ WestÃ¼berschiebunge nicht nachweisen. Die West- 
Ã¼berschiebunge schleppen die westfallende Schar des konjugierten kom- 
pressiven ScherflÃ¤chensystems die ostfallende Schar wird hingegen als Scher- 
flÃ¤ch reaktiviert. WestÃ¼berschiebunge werden wiederum von steilen West- 
und Ostaufschiebungen durchschlagen (s. Kap. 4.7). 
Im bearbeiteten Profil wird bei der GefÃ¼gebeschreibun von Scherzonen die 
Terminologie von LOGAN et al. (1979) verwendet. Diese soll vor der Bespre- 
chung der WestÃ¼berschiebunge (s. Kap. 4.6.1 bis 4.6.2.2) und steilen West- 
und Ostaufschiebungen (s. Kap. 4.7 bis 4.7.2) kurz vorgestellt werden. In kata- 
klastisch deformierten Gesteinen unterscheiden LOGAN et al. (1979) folgende 
sekundÃ¤re FlÃ¤chengefÃ¼ (s. Abb. 4.28): 
- Y-FlÃ¤chen Sie verlaufen parallel der Scherzone und weisen einen einheitli- 
chen Schersinn auf. Y-FlÃ¤che an der Grenze Kataklasit - Nebengestein 
werden als GrenzscherflÃ¤che ("boundary shears") bezeichnet. Hinsichtlich 
ihrer Geometrie entsprechen die Y-FlÃ¤che den C-FlÃ¤che in Myloniten 
(LISTER & SNOKE 1984). 
- P-FlÃ¤chen Sie treten hÃ¤ufi in phyllosilikatreichen Kataklasiten auf. Die Phyl- 
losilikate und auch andere plattige Minerale sind parallel den P-FlÃ¤che ori- 
entiert (u.a. MOORE et al. 1989). P-FlÃ¤che sind keine ScherflÃ¤chen sondern 
stellen eine PlÃ¤ttungseben dar. Genetisch sind sie mit S-FlÃ¤che in Myloni- 
ten vergleichbar (LISTER & SNOKE 1984). 
- R1-FlÃ¤chen Es sind synthetische RiedelflÃ¤chen die bis zu 45- gegen die Y- 
FlÃ¤che geneigt sein kÃ¶nnen Die GroÃŸede Winkels zwischen Y- und R1- 
FlÃ¤che reflektiert, ob die Scherbewegung durch aseismische oder seismi- 
sche Bewegungen geprÃ¤g gewesen ist (s. MOORE et al. 1989, Diskussion 
hierÃ¼be in Kap. 7.2.3). In Myloniten entsprechen sie ECC-FlÃ¤che (PLATT & 
VISSERS 1984). 
- R2-FlÃ¤chen Es sind antithetische RiedelflÃ¤chen die einen Winkel von grÃ¶ÃŸ 
als 45' zu den Y-FlÃ¤che aufweisen. 
- X-FlÃ¤chen Wie auch R2-FlÃ¤che sind dies antithetische ScherflÃ¤chen die 
einen Winkel von mehr als 45' zu den Y-FlÃ¤che aufweisen. Im Unterschied 
zu R2-FlÃ¤che fallen X-FlÃ¤che mit der Scherrichtung ein. Ihr Auftreten ist an 
kompetente Lagen gebunden, die in einer inkompetenten Matrix zerschert 
wurden. 
- T-FlÃ¤chen Es sind meist mineralisierte DehnungsbrÃ¼ch (Fiederspalten). Sie 
sind mit circa 45O gegen die Scherzone geneigt. Sie bilden die Winkelhalbie- 
rende zwischen R1- und R2-FlÃ¤chen 
Abb. 4.28: Schematische Darstellung zur Terminologie von sekundÃ¤re FlÃ¤chengefÃ¼g in Ka- 
taklasezonen (LOGAN et al. 1979). 
Die variable Lithologie fÃ¼hr zur Ausbildung verschiedenster Deformationsstruk- 
turen und Bewegungsindikatoren. Exemplarische Scherzonen in Tonschiefern, 
pyroklastischen Schiefern und pyroklastischen Brekzien werden aus diesem 
Grund getrennt abgehandelt. 
4.6.1 Westuberschiebungen in w6chselgelagerten Tonschiefern und 
psammitischen Schiefern 
Im GelÃ¤nd sind Fiederspalten und Schleppung der steilstehenden S,- und So- 
FlÃ¤che von Tonschiefern und psammitischen Schiefern eindeutige makrosko- 
pische Bewegungsindikatoren. Durch die Schleppung werden Fiederspalten 
und SJS, synthetisch in die HauptbewegungsflÃ¤ch (Y-FlÃ¤che einrotiert. In 
stark rotierten Bereichen kommt es zur Ausbildung einer zweiten Generation 
von Fiederspalten, die die Ã¤ltere inaktiv gewordene Generation durchschlÃ¤gt 
Nur in DÃ¼nnschliffe von Schiefern, die aus WestÃ¼berschiebunge oder deren 
unmittelbaren Umgebung stammen, ist eine asymmetrische Crenulierung von 
SI-FlÃ¤che zu beobachten (s. Abb. 4.32c,d). In den zugehÃ¶rige und neugebil- 
deten SchieferflÃ¤che fand teils DrucklÃ¶sung teils Phyllosilikatneubildung statt 
(Chlorit und Hellglimmer). Nach GRAY (1977) und SWAGER (1985) wird die 
Crenulationsschieferung als zonale Schieferung klassifiziert. Die in DÃ¼nnschlif 
fen beobachtete asymmetrische FÃ¤ltelun ist meist nur in inkompetenten phyl- 
losilikatreichen Lagen entwickelt. Nur in wenigen psammitischen Schiefern ist 
andeutungsweise eine leichte Crenulierung zu erkennen. Die asymmetrische 
Crenulierung tritt nur bei S,-FlÃ¤che auf, die durch Schleppung (synthetische 
Rotation, S.O.) aus ihrer subvertikalen Lage herausrotiert worden sind. Der 
Winkel zwischen den neugebildeten SchieferflÃ¤che und den HauptscherflÃ¤ 
chen (Y-FlÃ¤chen schwankt um die 40'. Nach der Klassifizierung von LOGAN et 
al. (1979) sind diese SchieferflÃ¤che als P-FlÃ¤che zu bezeichnen (s. Abb. 
4.28). 
RuckÃ¼berschiebunge (R2-FlÃ¤chen mit VersatzbetrÃ¤ge von mehreren cm zur 
Hauptscherzone (Y-FlÃ¤chen sind selten. Sie fallen steil mit 70 bis 80Â gegen 
die Y-FlÃ¤che ein. 
Abb. 4.29: a,b,c) WestÃ¼berschiebunge in Schiefern der Molar-Formation. d) WestÃ¼berschie 
bung der Glasgow-Formation Ã¼be Sedimente des Carryer-Konglomerats (vgl. Abb. 11 . I ) ,  
RiedelflÃ¤che (R1-FlÃ¤chen konnten nur in DÃ¼nnschliffe nachgewiesen wer- 
den. Sie sind ebenfalls sehr selten und scheinen wie die R2-FlÃ¤che in letzten 
Bewegungsphase der Scherzonen gebildet worden zu sein (s. Kap. 7.2.3). 
Westuberschiebungen waren zunÃ¤chs auf wenige HauptscherflÃ¤che be- 
schrÃ¤nkt Im Laufe der Scherzonenentwicklung kam es zur Ausbildung unter- 
geordneter Y-FlÃ¤chen Dies ist am S-fÃ¶rmige Kurven frÃ¼ angelegter Fieder- 
spalten zu erkennen (s. Abb 4.30). Im AufschluÃ wurden klaffende, meist nur 
schwach mineralisierte BrÃ¼ch beobachtet, die ebenfalls das S-fÃ¶rmig Kurven 
zeigen (s. Abb. 4.32b). BruchflÃ¤ch und SchieferflÃ¤ch wurden im GelÃ¤nd als 
FlÃ¤chenpaa gemessen. Mit der Ruckrotation der SI-FlÃ¤che in ihre ehemalige 
vertikale Position wurden auch die offenen Risse mitrotiert (s. Abb. 4.31a). Es 
zeigt sich, daÂ die offenen Risse die gleiche Position wie mineralisierte 
Fiederspalten aufweisen. Es handelt sich deshalb eindeutig um nicht oder 
kaum mineralisierte Dehnungsbruche (T-FlÃ¤chen) die der Westuberschiebung 
zuzurechnen sind. Das "Klaffen" der BrÃ¼ch lÃ¤Ã sich durch die spÃ¤ter Hebung 




Abb. 4.30: In a) konzentriert sich die Bewegung auf eine HauptscherflÃ¤che In b) verlagern sich 
die VersÃ¤tz auf mehrere Y-FlÃ¤chen Dies hat ein "S-fÃ¶rmige Kurven" der Fiederspalten zur 
Folge (vgl. Abb. 4.32b). 
Die Lage des Strainellipsoids lÃ¤Ã sich fÃ¼ die Randbereiche der Scherzone 
rekonstruieren. Fiederspalten in nichtrotierten Bereichen - erkennbar an der 
unverÃ¤nderte subvertikalen Lage der S,-FlÃ¤che - geben die Lage der YZ- 
Ebene des Strainellipsoids wieder. Asymmetrische CrenulationsflÃ¤che (P-FlÃ¤ 
chen), sie fallen mit circa 70' (80170) mit den Y-FlÃ¤che (80120) ein, reprÃ¤sen 
tieren die XY-Ebene des Strainellipsoids. 
Die Lokalisierung von DrucklÃ¶sun auf parallel verlaufende Zonen (zonale 
Schieferung, S.O.) lÃ¤Ã sich folgendermaÃŸe erklÃ¤ren DrucklÃ¶sun in Schiefer- 
flÃ¤che wird weitgehend vom Anteil der mobilen (Quarz, Feldspat) und immobi- 
len Phasen (Phyllosilikate) sowie der Lage deren Kornkontakte zu den Haupt- 
spannungsachsen kontrolliert (vgl. ROBIN 1979). In der Abb. 4.33a nimmt die 
planare Anisotropie der Si-FlÃ¤che einen gleich groÃŸe Winkel zu der 02103- 
Ebene des Stressellipsoids ein. Der Ã¼berwiegend FlÃ¤chenantei der Quarz- 
Glimmer-Kontakte liegt in der Schieferungsebene. Erfolgt eine asymmetrische 
Crenulierung der SchieferflÃ¤che (s. Abb. 4.33b), so wird der Winkel zwischen 
den Si-FlÃ¤che und der 02103-Ebene im Langschenkel reduziert, im Kurz- 
schenke! und der Faltenumbiegung erhÃ¶ht Die Lage von Quarz-Glimmer- 
Kontakten im Langschenkel ist DrucklÃ¶sungsprozesse fÃ¶rderlic (s. Abb. 
4.33b). In dem stark anisotropen Quarz-Glimmer-Gestein geht die asymmetri- 
sche FÃ¤ltelun der Bildung der SchieferflÃ¤che voraus. Der Anteil der FÃ¤ltelun 
am Strain nimmt zugunsten der Schieferbildung sukzessive ab. In Kataklase- 
Zonen entsprechen diese CrenulationsflÃ¤che den P-FlÃ¤che von LOGAN al. 
(1 979). 
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Abb. 4.31 : a) Rotation von Fiederspalten und SI-FlÃ¤che als FlÃ¤chenpaar Die Rotationsachse, 
die Â±senkrech zum Bewegungslinear in den Y-FlÃ¤che orientiert ist, wurde aus der KrÃ¼mmun 
von Fiederspalten abgelesen. Die zugehÃ¶rige Y-FlÃ¤che sind in Abb. 4 . 2 9 ~  wiedergegeben, b) 
und C) SchieferflÃ¤che und Fiederspalten in WestÃ¼berschiebungen b)-zugehÃ¶rig Y-FlÃ¤che 
sind in Abb. 4.29a und C)-zugehÃ¶rig in Abb. 4.29b abgebildet. 
Abb. 4.32a: Fiederspalte im Tonschiefer. SI fÃ¤ll mit ca. 50' nach Osten ein. Untergeordnete 
WestÃ¼berschiebunge (vgl. Abb. 4.30) schleppen SI und eine geringermÃ¤chtig Fiederspalte 
(linke Pfeile). Die Scherzonen setzen sich erst in einem erheblichen Abstand hinter dem Druck- 
schatten der dicken Fiederspalte fort (rechte Pfeile) (MaÃŸstab Bleistift). 
Abb. 4.32b: VergrÃ¶ÃŸert Ausschnitt aus Abb. 4.32a. Die geringermÃ¤chtig Fiederspalte (nach- 
gezeichnet) wird im Gegensatz zur mÃ¤chtige durch untergeordnete WestÃ¼berschiebunge 
geschleppt (MaÃŸstab Bleistift). 
Abb. 4.32~: Crenulierung von S,-FlÃ¤che mit starker DrucklÃ¶sun auf den Langschenkeln in 
unmittelbarer NÃ¤h einer HauptscherflÃ¤ch einer WestÃ¼berschiebun (Ca 124). 
Abb. 4.32d: Lokale Crenulierung von S,-FlÃ¤che mit DrucklÃ¶sun auf deren Langschenkel 
(Pfeile) in unmittelbarer NÃ¤h einer HauptscherflÃ¤ch einer WestÃ¼berschiebun (Ca 122). 
Abb. 4.32e: SI-FlÃ¤che und schwach mineralisierte T-FlÃ¤che (Pfeile, durchgezogene Linie) mit 
S-fÃ¶rmige Kurven. Eine steile RÃ¼ckuberschiebun (Ostaufschiebung) (parallel dem Bleistift, 
Bildmitte) versetzt den Materialwechsel (gestrichelte Linie) (MaÃŸstab Bleistift). 
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Abb. 4.33: Entwicklung einer Crenulationsschieferung. a) SI-FlÃ¤che vor der Crenulierung: Die 
Quarz-Glimmer-Kontakte sind in einer Ebene orientiert. b) Nach Beginn der Faltung sind die 
Quarz-Glimmer-Kontakte auf den Langschenkeln in einer fÃ¼ die DrucklÃ¶sun gÃ¼nstigen in den 
Kurzschenkeln hingegen in einer ungÃ¼nstige Position. C) Mit fortschreitender Faltung geraten 
die Kurzschenkel ebenfalls in eine etwas gÃ¼nstiger Position, so daÂ auch hier verstÃ¤rk 
DrucklÃ¶sungsschieferun wirksam werden kann. 
Abb. 4.34 Schematische Darstellung einer WestÃ¼berschiebun mit Schleppung der S,-FlÃ¤che 
und zugehÃ¶rige Strainellipsoiden (die Strainellipsoide geben den durch die WestÃ¼berschiebun 
aufgeprÃ¤gte Strain wieder). Bei einem Winkel von mehr als 45' zwischen SI-FlÃ¤che und po- 
tentiellen P-FlÃ¤che in der XY-Ebene des Strainellipsoids (die beiden Ã¤uÃŸer Strainellipsoide) 
wird eine Crenulationsschieferung wie in Abb. 4.33 dargestellt entwickelt. 
Es ist zu beachten, daÂ die Lage des Strainellipsoids von der Entfernung zur 
HauptbewegungsflÃ¤ch abhÃ¤ngt In mittelbarer und in unmittelbarer NÃ¤h der 
HauptscherflÃ¤che (Y-FlÃ¤chen ist der Winkel zwischen diesen und der XY- 
Ebene des Strainellipsoids (P-FlÃ¤chen sehr gering. Auch bei steilstehenden 
SI-FlÃ¤che (80' Einfallen mit den Y-FlÃ¤chen - in der Regel in grÃ¶ÃŸer Ab- 
stand von den HauptscherflÃ¤che - ist der Winkel der Anisotropie (S,-FlÃ¤chen 
und potentiellen P-FlÃ¤che sehr klein (C 20'). Bei annÃ¤hernde ParallelitÃ¤ von 
Si-FlÃ¤che und potentiellen P-FlÃ¤che kommt es zu einer Reaktivierung der S,- 
FlÃ¤chen Identische Deformationsmechanismen und Mineralneubildungen wÃ¤h 
rend des Schieferungsprozesses und der Anlage der WestÃ¼berschiebunge 
(vgl. Kap. 7.1 und 7.2) machen es nahezu unmÃ¶glic zu unterscheiden, ob Si- 
FlÃ¤che durch Schieferungsprozesse in den P-FlÃ¤che Ã¼berprÃ¤ worden sind. 
Die schematische Skizze in Abb. 4.34 erlÃ¤utert daÂ eine Crenulierung von Si- 
FlÃ¤che in einem gewissen Abstand von den Y-FlÃ¤che und bei einer Schlep- 
pung der Si-FlÃ¤che zu erwarten ist. Letzteres wird dadurch gestÃ¼tzt daÂ eine 
Crenulierung von Si-FlÃ¤che im Zusammenhang mit WestÃ¼berschiebunge nur 
beobachtet werden konnte, wenn das Einfallen der Si-FlÃ¤che weniger als 50' 
betragen hat. 
4.6.2 Westuberschiebungen i n  pyroklastischen Brekzien 
Von den dunkel- bis schwarzgrÃ¼ne pyroklastischen Brekzien der Glasgow- 
Formation heben sich hellgrÃ¼nfarben Scherzonen (FÃ¤rbun durch Epidot, 
Quarz und Calcit) deutlich ab. Im Gegensatz zu WestÃ¼berschiebunge in Ton- 
schiefern (s. Kap. 4.6.1) sind bei Scherzonen in pyroklastischen Brekzien meist 
scharfe ÃœbergÃ¤n zur liegenden und hangenden Scholle zu beobachten. Eine 
deutliche Schleppung ist nur entwickelt, wenn die Matrix der pyroklastischen 
Brekzien eine ausgeprÃ¤gt erste Schieferung aufweist. Die Schieferung wird in 
der Regel von Chloriten abgebildet. Diese "umflieÃŸt kompetente vulkanische 
Klasten oder ist in inkompetenteren Klasten selbst entwickelt. Geschleppt wird 
auch die ostÃ¼berschiebend Schar des konjugierten kompressiven Scher- 
Systems. 
4.6.2.1 Protokataklasite 
Das Nebengestein von WestÃ¼berschiebungen die massige pyroklastische 
Brekzien durchschlagen, ist oft zu Protokataklasiten deformiert. DehnungsbrÃ¼ 
ehe (mineralisierte T-FlÃ¤chen bilden einen meist groÃŸe Winkel zur Haupt- 
scherflÃ¤ch (s. Abb. 4.35a). Mehr untergeordnet sind R1-FlÃ¤che entwickelt. 
Desweiteren treten auch X- und R2-FlÃ¤che auf. Letztere sind meist an existie- 
rende SchwÃ¤chezone gebunden. Eine Bezeichnung als X- oder R2-FlÃ¤ch 
bezieht sich nur darauf, ob die FlÃ¤ch mit oder gegen die Bewegung in der 
HauptscherflÃ¤ch einfÃ¤ll (s. Abb. 4.2.8). Straininkremente (vorwiegend "faseri- 
ge" Chloritmineralisationen) zeigen den Versatzsinn auf diesen FlÃ¤che an. Die 
Chloritstraininkremente, die hÃ¤ufi in "pull-apart1'-Strukturen (hinter Harnisch- 
stufen) zu beobachten sind, weisen einen spitzen Winkel zu den Hauptscher- 
flÃ¤che auf. 
4.6.2.2 Kataklasite 
Makroskopisch zeigen die hellgrÃ¼ne Scherzonengesteine ein sehr straffes 
Linear. Senkrecht zum Linear sind DehnungsbrÃ¼ch ausgebildet, die meist mit 
Quarz und Epidot mineralisiert sind. Die Kataklasite zeigen eine feinkÃ¶rnig 
Matrix, in die meist nur wenige Lithoklasten eingestreut sind (Ultrakataklasit). 
Zwischen den einzelnen HauptscherflÃ¤che nimmt die Zahl und GrÃ¶Ã der 
meist kantigen Lithoklasten stark zu. 
In der Scherzone selbst dominieren Quarz und Epidot als synkinematische 
Scherzonenmineralisationen, Calcit- oder Chloritmineralisationen sind stark 
zurÃ¼ckgedrÃ¤ng Die Scherzone besteht zu Ã¼be 90% aus diesen Mineralneu- 
bildungen. Quarzstraininkremente in Lagenharnischen oder kleineren "pull- 
apartE'-Strukturen geben die X-Richtung an und sind Schersinnindikator (s. Abb. 
7.3a). Bei fortgesetzter Deformation in der Scherzone erfuhren diese Strainin- 
kremente starke kristallplastische Deformation (s. Kap. 7.2.1). 
Eine WestÃ¼berschiebun mit einem Versatzbetrag von circa 20 m ist im Be- 
reich der Erosionsdiskordanz zwischen dem Carryer-Konglomerat und der 
Glasgow-Formation aufgeschlossen. Das Carryer-Konglomerat, das hier aus 
einer Wechsellagerung von Sandsteinen und Tonsteinen besteht, wird durch 
die WestÃ¼berschiebun geschleppt (s. Abb. 4.29d und 4.36). WÃ¤hren sich die 
Ãœberschiebun hier auf einen schmalen Bereich konzentriert, fiedert sie nach 
Westen im Carryer-Konglomerat auf (s. Abb. 11 . I ) .  
Abb. 4.35a: Mit Chloritfasern (Chl) belegte "pull-aparti'-Struktur und eine Fiederspalte (T) geben 
einen dextralen Schersinn wieder (Ca 91). 
Abb. 4.35b: R1-FlÃ¤chen die untere "verbiegt" eine HauptscherflÃ¤ch (Y), geben im Kataklasit 
einen sinistralen Schersinn an. Die lÃ¤nglich Form der Klasten bildet die X-Richtung (entspricht 
der kataklastischen Lineation) bzw. die Orientierung der P-FlÃ¤che (P) ab. In der Scherzo- 
nenentwicklung lÃ¶ste die R1 -FlÃ¤che die Bildung von P-FlÃ¤che und Bewegungen entlang von 
Y-FlÃ¤che ab (ErlÃ¤uterunge siehe Kapitel 7.2.3) (Ca 93). 
Abb. 4.35~: WestÃ¼berschiebun mit Calcit-Quarz-Lagenharnisch und deformierten Fiederspal- 
ten im steilgestellten, gerÃ¶llfÃ¼hrend pyroklastischen Gestein (MaÃŸstab Hammer). 

SchichtflÃ¤che 
- SI -FlÃ¤che mit Streckungslinearen 
Abb. 4.36: Geschleppte S,- und So-FlÃ¤che des Carryer-Konglomerats im Liegenden der West- 
Ã¼berschiebung Die zugehÃ¶rige Y-FlÃ¤che finden sich in Abb. 4.29d (vgl. auch Abb. 11 .I). 
4.7 Steile West- und Ostaufschiebungen 
Steile West- und Ostaufschiebungen sind meist parallel dem subvertikalen 
Materialwechsel oder den subvertikalen SchieferflÃ¤che entwickelt. Die steilen 
Aufschiebungen durchschlagen stets die im vorigen Kapitel beschriebenen 
WestÃ¼berschiebungen wodurch sich die Altersbeziehung zwischen diesen er- 
gibt. Die Altersrelation zwischen steilen West- und steilen Ostaufschiebungen 
lÃ¤Ã sich nicht eindeutig belegen: Es lieÃŸe sich im GelÃ¤nd bei den subvertika- 
len Aufschiebungen keine Ãœberschneidungsrelatio nachweisen. Lediglich an- 
hand einer subvertikalen Scherzone, die in pyroklastischen Brekzien der Glas- 
gow-Formation angelegt worden ist, lÃ¤Ã sich eine Alterbeziehung dokumentie- 
ren (s. Kap. 4.7.2). In DÃ¼nnschliffe der genannten Scherzone lassen sich zwei 
Bewegungsphasen erkennen. WÃ¤hren der ersten Phase wurde der Ã¶stlich 
Abb. 4.37: Steile Westaufschiebungen (a) und steile Ostaufschiebungen (b) im bearbeiteten 
Ã¶stliche Profilabschnitt. 

Die untersuchte Probe wurde dem Westschenkel eines Sattels entnommen. 
Die Skizze der Abb. 4.38 zeigt, daÂ die ermittelte ungefÃ¤hr Lage des Strainel- 
lipsoids eine umgekehrte S,/Si Relation zur Folge hÃ¤tte sich die Boudinierung 
und RiÃŸbildun somit nicht mit der Bildung der SchieferflÃ¤che korrelieren laÃŸt 
Das "bookshelfl'-GefÃ¼ge gebildet bei lagenparalleler Scherung, wird nach der 
Klassifizierung von HANMER (1986) als "extension fracture boudinage" bezeich- 
net. In Bezug auf die Scherung ist die Rotation der Boudins synthetisch. Nach 
der Klassifizierung von LOGAN et al. (1979) entsprechen die FlÃ¤che zwischen 
den Boudins X-FlÃ¤chen die BewegungsflÃ¤che parallel dem Materialwechsel 
den HauptscherflÃ¤che (s. Abb. 4.38). 
b) Steile Ostaufschiebung im pyroklastischen Chloritschiefer 
Eine weitere steile Scherzone ist in wesentlich inkompetenteren pyroklasti- 
sehen Chloritschiefern entwickelt. Im folgenden sollen die einzelnen Scherzo- 
nengefÃ¼ge mit denen der ostaufschiebende Bewegungssinn der Scherzone 
ermittelt werden konnte, kurz beschrieben werden: 
RI-Flachen bzw. "normal slipl'-Crenulation 
Eine durch eine straffe Regelung von Chloriten und Hellglimmern (Si) hervorge- 
rufene Anisotropie fÃ¼hrt zur Ausbildung von R1-FlÃ¤che bzw. einer "normal 
slipl'-Crenulation (s. DENNIS & SECOR 1987). Hierbei kommt es zu einer antithe- 
tischen Rotation der SI-FlÃ¤che (s. Abb. 4.39~). 
Mikrofaltelung 
Im Druckschatten von rigiden Klasten oder boudinierten Quarz-Dolomit-CaIcit- 
GÃ¤ngen letztere wurden im frÃ¼he Faltungsstadium mineralisiert, weicht die 
Anisotropie der Si-FlÃ¤che erheblich von ihrer normalen Orientierung im pyro- 
klastischen Chloritschiefer ab. In den mit I gekennzeichneten Bereichen der 
Abb. 4.40a sind die S,-FlÃ¤che in einer fÃ¼ die Bildung von R1-FlÃ¤che un- 
gÃ¼nstigen in einer fÃ¼ eine Crenulierung hingegen gÃ¼nstige Lage. Die Fal- 
tenachsenmittelebene oder neugebildete zonale SchieferflÃ¤che bilden die 
Abb. 4.39a: FÃ¤ltelun von S,-FlÃ¤che zwischen zwei Y-FlÃ¤chen Die Orientierung der P-FlÃ¤che 
(Faltenachsenmittelebenen) zu den Y-FlÃ¤che gibt einen sinistralen Schersinn an (Ca7). 
Abb. 4.39b: Crenulierung von SI-FlÃ¤chen die im Druckschatten eines rigiden Klasten aus 
Quarz (Qz) und Dolomit (DO) positioniert sind. Die Faltenachsenmittelebenen entsprechen 
auch hier P-FlÃ¤che (vgl. Abb. 4.40) (Ca 7). 
Abb. 4 .39~:  R1-FlÃ¤che in einem Chloritschiefer belegen einen dextralen Schersinn (zugehÃ¶rig 
Y-FlÃ¤che sind horizontal orientiert) (Ca 7). 

Abb. 4.40: a) SI-FlÃ¤che umflieÃŸe einen rigiden Klasten. b) Bei der Aktivierung der S,-FlÃ¤che 
als ScherflÃ¤che sind Y-FlÃ¤chen-parallel S,-FlÃ¤che in einer fÃ¼ die Bildung von R1-FlÃ¤che 
gÃ¼nstige Position. S,-FlÃ¤chen die im Druckschatten des Klastes positioniert sind (I), weisen 
einen groÃŸe Winkel zu potentiellen P-FlÃ¤che (XY-Ebene des Strainellipsoids) auf. Diese wer- 
den crenuliert. Aus der diagonalen Anordnung der gefalteten S,-FlÃ¤che lÃ¤Ã sich der Schersinn 
ableiten (vgl. Abb. 4.39b) 
Abb. 4.41a: Faltung eines relativ kompetenten Calcit-Prehnit-Lagenharnisches (wÃ¤hren der 
westaufschiebenden Bewegungsphase mineralisiert) Ã¼be einer inkompetenten feinkristallinen 
Caicitlage (Cc). Mitgefaltete X-FlÃ¤che belegen, daÂ der Faltung der Calcit-Prehnit-Lage noch 
eine Dilatation derselben vorausging. Der Schersinn, angezeigt durch die Faltenvergenz der 
'detachment fold" und der Orientierung der X-FlÃ¤chen ist bezÃ¼glic der ostaufschiebenden 
Bewegungsphase sinistral (Pumpellyit (Pu)) (Ca 14). 
Abb. 4.41b: X-FlÃ¤che (Pfeile) durchschlagen wÃ¤hren der westaufschiebenden Bewegung 
mineralisierte Pumpellyit- (Pu) und Prehnit-Calcit-Lagenharnische (Pr, Cc) und belegen einen 
sinistralen Bewegungssinn. Der Strain konzentrierte sich bezÃ¼glic der ostaufschiebenden Be- 
wegung auf die calcitreichen Zonen (Cc), wo superplastische Verformung vermutet wird (s. 
Kap. 7.3). Rechts oben ist ein Teil der Abb. 4.41a wiedergegeben (Ca 14). 
Abb. 4.41~: Schwache Boudinierung ("bookshelf"-Struktur mit X-FlÃ¤chen eines wÃ¤hren der 
westaufschiebenden Bewegung mineralisierten Pumpellyitlagenharnisches (Pu) zwischen zwei, 
mit feinkristallinem Calcit (Cc) belegten HauptscherflÃ¤chen Der Bewegungssinn ist sinistral. 
Links unten ist der Rest eines Prehnitlagenharnischs (Pr) zu sehen (Ca 14). 

P-FlÃ¤che in der Scherzone ab (s. Abb. 4.40b). Aus der Lage der Faltenach- 
senmittelebenen (P-FlÃ¤chen und aus der diagonalen Anordnung der gefalteten 
Si-FlÃ¤che im Druckschatten des Klasten lÃ¤Ã sich der Schersinn ermitteln (s. 
Abb. 4.40b). 
Vergente Falten 
Das DÃ¼nnschliffbil der Abb. 4.39a zeigt eine nur leicht vergente Faltung von 
SI-FlÃ¤che und Si-parallelen DrucklÃ¶sungssÃ¤ume Die gefaltete Struktur wird 
von zwei, mit Hellglimmern belegten ScherflÃ¤che begrenzt. Die Faltenach- 
senmittelebenen, in denen keine scherenden Bewegungen zu sehen sind, ent- 
sprechen P-FlÃ¤chen Aus der Orientierung der P-FlÃ¤che bzw. der Faltenver- 
genz lÃ¤Ã sich der Bewegungssinn ablesen (s. Abb. 4.39a). 
4.7.2 Steile Scherzonen in pyroklastischen Brekzien der Glasgow- 
Formation 
Die massigen pyroklastischen Brekzien besitzen keine ausgeprÃ¤gte Anisotro- 
pien, die fÃ¼ ScherbrÃ¼ch bzw. Auf- oder Abschiebungen reaktiviert werden 
kÃ¶nnten Die im folgenden zu besprechende Scherzone beinhaltet 2 entgegen- 
gesetzte Bewegungsphasen und beleuchtet die Altersbeziehung zwischen 
steilen West- und steilen Ostaufschiebung (zwischen steilen West- und steilen 
Ostaufschiebungen wurden ansonsten keine Ãœberschneidunge beobachtet). 
Die vertikale Scherzone ist in pyroklastischen Brekzien, Ca. 150 m Ã¶stlic der 
sedimentologischen Grenze von Carryer-Konglomerat und der SIedgers-Grup- 
pe, aufgeschlossen. In der AufschluÃŸwan fiedert die NNW-SSE-streichende, 
subvertikale StÃ¶run im oberen Teil auf (HÃ¶h der AufschluÃŸwan circa 150 
m). Das grÃ¼n Scherzonengestein zeigt eine steilstehende Lineation, Die im 
GelÃ¤nd widersprÃ¼chliche Bewegungsindikatoren entpuppten sich im DÃ¼nn 
schliff als zwei entgegengesetzte Bewegungsphasen. Bei der ersten Aktivie- 
rung wurde der Ã¶stlich Profilteil relativ zum westlichen Profilteil aufgeschoben, 
bei der Reaktivierung die westliche gegenÃ¼be dem Ã¶stliche (Orientierung der 
Scherzone: Ca. 260185; Bewegungslinear: Ca. 260185). In Kap. 12.1.2.2 werden 
Argumente angefÃ¼hrt die darauf hinweisen, daÂ die steilen West- und Ostauf- 
schiebungen das Produkt eines Kompressions-Regimes sind. Die steile West- 
aufschiebung wurde von synkinematischer Pumpellyit- und Prehnitbildung be- 
gleitet. Dies ist wÃ¤hren der spÃ¤tere ostaufschiebenden Bewegung nicht mehr 
der Fall gewesen. 
a) Westaufschiebende Phase 
Die steile Westaufschiebung fÃ¤ll in dem eingemessenen Bereich mit 85' nach 
W ein, so daÂ es sich im Prinzip um eine steile Abschiebung handelt. Im Auf- 
schluÃ lÃ¤Ã sich jedoch erkennen, daÂ die Scherzone in der senkrechten Auf- 
schluÃŸwan nach oben umbiegt, die Scherzone im oberen Teil der AufschluÃŸ 
wand mit ca. 85Â nach Osten einfÃ¤llt Da die subvertikalen Scherzonen sehr 
wahrscheinlich Ausdruck einer Krustenkompression sind (s. Kap. 12.1.2.2), 
wird die Bezeichnung Aufschiebung verwendet. Die ScherflÃ¤che der ersten 
Bewegungsphase wurden durch die zweite zerbrochen, gefaltet oder rotiert. Als 
Schersinnindikatoren konnten Chlorit- und untergeordnet Pumpellyit- und Preh- 
nitmineralfasern verwendet werden, die einen sehr spitzen Winkel zu den Y- 
FlÃ¤che aufweisen (Ausbildung als Pumpellyit-Chlorit-Prehnit-Langenharni- 
sehe). Die XY-Ebene des zur Scherzone gehÃ¶rige Strainellipsoids bildet 
ebenfalls einen spitzen Winkel zu den Y-FlÃ¤chen Dies zeigt die Position von 
ebenfalls mit Chlorit, Pumpellyit und Prehnit mineralisierten Fiederspalten (T- 
FlÃ¤-chen die senkrecht zu den BruchflÃ¤che orientierten Straininkremente zei- 
gen, daÂ es sich um DehnungsbrÃ¼ch handelt). Auch wurden X-FlÃ¤che beob- 
achtet, deren Schersinn meist durch Chloritstraininkremente wiedergegeben 
wird. 
Straininkremente von Calcit oder Quarz sind nur noch untergeordnet als 
Schersinnindikatoren verwendbar. DrucklÃ¶sun und kristallplastische Deforma- 
tion bei der spÃ¤tere Reaktivierung der Scherzone fÃ¼hrte im Gegensatz zu 
den kataklastisch reagierenden Mineralphasen, Pumpellyit und Prehnit zur 
weitgehenden ZerstÃ¶run dieser Schersinnindikatoren. 
Auf weitere GefÃ¼g der steilen Westaufschiebung wird bei der Behandlung der 
jÃ¼ngere ostaufschiebenden Bewegungsphase nochmals eingegangen. 
b) Ostaufschiebende Phase 
Im Zuge der steilen Ostaufschiebung wurden die wÃ¤hren der westaufschie- 
benden Bewegungsphase gebildeten ScherzonengefÃ¼g rotiert, gefaltet und 
boudiniert. Insbesondere Lagenharnische mit alternierenden Lagen mit kata- 
klastisch reagierendem Prehnit und Pumpellyit sowie kristallplastisch reagie- 
rendem Chlorit, Quarz undloder Calcit lieferten fÃ¼ die steile ostaufschiebende 
Bewegung einerseits eine starke Anisotropie und andererseits ausgeprÃ¤gt 
Kompetenzkontraste. FÃ¼ die Bestimmung der Scherrichtung konnten folgende 
Indikatoren herangezogen werden: 
"Bookshelf"-Strukturen und X-FlÃ¤che in kompetenten, 1 mm mÃ¤chtigen 
wÃ¤hren der westaufschiebenden Bewegungsphase mineralisierten Lagen 
aus Pumpellyit und untergeordnet Prehnit (s. Abb. 4.41 und 4.42), 
Schwach vergente Falten in den Lagenharnischen (auch aufrecht, somit ein 
schlechter Bewegungsindikator) (s. Abb. 4.41c), 
Normal slipl'-Crenulation bzw. R1-FlÃ¤che in inkompetenten Chlorit- und 
Calcitlagen (s. Abb. 4.42b), 
Vergente Faltung der kompetenten Lagen (s. Abb. 4.41a). 


"Bookshelfl'-Strukturen bzw. asymmetrische "en echelon'l-Boudinage sind Deh- 
nungsstrukturen, interne oder intrafoliale Falten hingegen lagenparallele Kom- 
pressionsstrukturen. Letztere entsprechen "contractional composite structures", 
wie sie von RYKKELID & FOSSEN (1992) in hochmetamorphen Gesteinen be- 
schrieben wurden. Die Ã„nderun in der Ausbildung der Scherzonengefuge ist 
Folge einer sich verÃ¤ndernde Strainverteilung in der Scherzone selbst. Mit 
Bildung der ersten X-FlÃ¤che wird die intrafoliale Faltung und damit der "slip" in 
den dÃ¼nne eingeschalteten Chlorit- und Calcitlagen der Pumpellyitlage einge- 
stellt. Der "slip/strainl' konzentriert sich auf die calcitfuhrenden Lagen, die die 
Pumpellyitlage begrenzen. Die Strainverteilung wird somit noch heterogener als 
sie bereits wÃ¤hren der internen Faltung gewesen ist. Die "BlÃ¶cke der 
'bookshelfl'-Strukturen zeigen keine Interndeformation mehr. Die von Pumpel- 
lyit dominierte Lage wirkt nur noch als starres Paket zwischen den hochge- 
strainten Calcitlagen. Asymmetrische Dehnungsstrukturen in Richtung der 
Scherbewegung sind die Folge. Auf die Ursache der zunehmenden Strainkon- 
zentration in der feinkristallinen Calcitlage und die Entwicklung von Kompressi- 
onsstrukturen zu Dehnungsstrukturen (Bsp. Pumpellyitlage) und umgekehrt 
(Bsp. Prehnit-Calcit-Lage) wird in Kap. 7.3 eingegangen. 
In einer letzten Phase bilden sich R1-FlÃ¤chen Sie sind in Zonen ausgebildet, 
deren Anisotropie ungefÃ¤h parallel zur Scherzone orientiert ist. Aufgrund der 
hohen Kompetenz weisen Pumpellyitlagen, obwohl die Anisotropie in nicht in- 
tern gefalteten Bereichen parallel zur Scherzone liegt, keine R1 -FlÃ¤che auf. 
5 Palaospannungsanalyse 
Der KlÃ¤run des Akkretionsmechanismus in Nordvictorialand dient die Rekon- 
struktion der zu den einzelnen Deformationsakten zugehÃ¶rige PalÃ¤ospan 
nungsfelder. FÃ¼ diesen Zweck wurden im GelÃ¤nd ScherbrÃ¼ch mit den zuge- 
hÃ¶rige Verschiebungsvektoren eingemessen. WÃ¤hren sich in rheologisch 
isotropen Gesteinen mit Hilfe von ExtensionsbrÃ¼che lediglich die Richtung der 
kleinsten Hauptnormalspannung ermitteln lÃ¤ÃŸ erlauben konjugierte ScherbrÃ¼ 
ehe die Rekonstruktion der rÃ¤umliche Orientierung aller drei Hauptspanungs- 
achsen (ANDERSON 1951, HAFNER 1951, ANGELIER 1984). Die Voraussetzung 
fÃ¼ diese Methode sind jedoch nur bedingt gegeben: So sollte die Harnischli- 
neation senkrecht zum Schnittlinear der konjugierten FlÃ¤che verlaufen und die 
ScherflÃ¤che sollten nach dem Coulomb-Versagenskriterium entstanden sein, 
wobei der spitze Winkel zwischen den konjugierten FlÃ¤che die Richtung der 
grÃ¶ÃŸt VerkÃ¼rzun enthalten muÃŸ Diese Methode ist zudem streng genom- 
men bei polyphaser Deformation nur auf die erste Deformation anzuwenden 
und hier auch nur auf isotrope Gesteine (u.a. JAEGER & COOK 1979). Aus die- 
sem Grund wurde die Inversionsmethode angewendet. 
Inversionsmethode 
FÃ¼ die Ermittlung der Spannungsdaten der mehrfach deformierten und ani- 
sotropen Gesteine im Arbeitsgebiet wurde die Inversionsmethode angewendet. 
Neben der Ermittlung der Richtung der 3 kinematischen Hauptachsen gibt die 
Inversionsmethode auch Information Ã¼be die Form des reduzierten deviatori- 
sehen Spannungstensors (R) (CAREY & BRUNIER 1974). R beschreibt den Span- 
nungstensor abzÃ¼glic dessen hydrostatischen Anteils (das Stressellipsoid des 
hydrostatischen Anteils beschreibt eine Kugel). FÃ¼ die Anwendung der Inversi- 
onsmethode mussen mindestens 4 genetisch zusammenhÃ¤ngend StÃ¶rungs 
flÃ¤che mit jeweils bekanntem Verschiebungsvektor zur VerfÃ¼gun stehen. Die 
Raumlage und das Alter der ScherflÃ¤ch (z.B. Ã¤lter reaktivierte FlÃ¤che spie- 
len keine Rolle. FÃ¼ die Inversionsmethode wurde ein rechnergestÃ¼tzte Ver- 
fahren von ONCKEN (1 988) verwendet. 
FÃ¼ die Ermittlung der Spannungsdaten sollten die folgenden Voraussetzungen 
erfÃ¼ll sein (ARMIJO et al. 1982, ONCKEN 1988, ZULAUF 1990): 
Die verwendeten ScherflÃ¤che und zugehÃ¶rige Lineare mussen bei poly- 
phaser Deformation (unter verschieden orientierten Spannungsfeldern) ein- 
deutig einem Deformationsakt zugeordnet werden kÃ¶nnen 
Die GesteinsblÃ¶ck zwischen den ScherflÃ¤che dÃ¼rfe nach und wÃ¤hren 
deren Bildung weder eine Rotation noch eine interne Deformation erfahren 
haben. 
Das Spannungsfeld muÃ innerhalb des betrachteten Untersuchungsberei- 
ches homogen sein (keine starken Anisotropien, keine grÃ¶ÃŸer Ã¤ltere 
StÃ¶runge und keine hohen Dichteunterschiede). 
d) Der Spannungstensor muÃ symmetrisch sein und darf kein Drehmoment 
besitzen. 
e) Die Bewegungen auf den ScherflÃ¤che sollten relativ klein sein. 
Eine strenge Einhaltung aller Bedingungen ist nicht mÃ¶glich Das gilt insbeson- 
dere fÃ¼ C). Jedes Gestein im bearbeiteten Profil zeigt Anisotropien unter- 
schiedlicher StÃ¤rk (Schichtung und Schieferung). Die erzielten tektonischen 
Informationen, Orientierung der kinematischen Hauptachsen sowie die Form 
des reduzierten deviatorischen Spannungstensors, sind dennoch verwertbar. 
Inwieweit sich die Hauptfehlerquelle, die Gesteinsanisotropie, auf die QualitÃ¤ 
der Ergebnisse auswirkt, lÃ¤Ã sich durch einen Vergleich der Ergebnisse, erzielt 
in schwach und stark anisotropen Gesteinen, herausfiltern (s.u.). 
Der Spannungstensor ist definiert, wenn 6 unbekannte Parameter - die Rich- 
tungen (a, ÃŸ y) und die BetrÃ¤g (01, 52, 03) der orthogonalen Hauptspan- 
nungsachsen - bekannt sind. Die drei Eulerwinkel (U, ÃŸ y) legen die Orientie- 
rung der kinematischen Hauptachsen in bezug auf ein geographisches Koordi- 
natensystem fest. FÃ¼ eine Berechnung der 6 unbekannten Parameter werden 
neben mindestens 4 StÃ¶rungsflÃ¤ch der Auflastdruck und der Reibungswinkel 
des Gesteins, d.h. der Scherzone benÃ¶tig (ANGELIER 1989). Die Ermittlung von 
Ãœberlagerungsdruc und Reibungswinkel ist hÃ¤ufi nicht oder nur unzulÃ¤nglic 
bestimmbar, so daÂ ein vereinfachtes Berechnungsverfahren zur Anwendung 
kommt, fÃ¼ das 4 ScherflÃ¤che ausreichen. 
Der Spannungstensor kann in einen isotropen - durch hydrostatischen Druck 
bedingten Anteil - und einen deviatorischen Anteil zerlegt werden. Auf die 
tangentiale Kraft in einer ScherflÃ¤ch wirkt sich nur der deviatorische Anteil 
aus, so daÂ sich die Anzahl der Parameter auf 4 reduziert. Es sind dies die drei 
Eulerwinkel (U, ÃŸ y) und das relative VerhÃ¤ltni der Hauptnormalspannungen 
(R), welche die Form des reduzierten deviatorischen Tensors bestimmen (R = 
(a2-03)/(01-03) wobei 0 R 5 1). 
Das "inverse Problem" besteht darin, die drei Eulerwinkel und R zu finden. Die 
Eulerwinkel und R werden auf numerisch-iterativem Wege solange verÃ¤ndert 
bis der theoretische Schervektor mit dem in der ScherflÃ¤ch gemessenen Line- 
ar mÃ¶glichs gut Ã¼bereinstimmt Als MaÃ fÃ¼ den Fehler, fÃ¼ die Streuung, dient 
die mittlere Fluktuation F: 
N gibt die Anzahl der benutzten ScherflÃ¤chen U den gemessenen Bewegungs- 
vektor und V den theoretischen Schervektor an. Die Fluktuation kann Werte 
zwischen 0 und 1 einnehmen, wobei 0 exakte Ãœbereinstimmun zwischen theo- 
retischem und gemessenem Vektor bedeutet (ONCKEN 1989, ZULAUF 1990). 
FÃ¼ die Grundlagen des Berechnungsverfahrens wird auf die Literatur von 
ETCHECOPAR et al. (1 981), RECHES (1987), ONCKEN (1 989) und PERSHING et al. 
(1 989) verwiesen. 
Die PalÃ¤ospannungsanalys mittels Inversionsmethode konnte auf das konju- 
gierte kompressive Schersystem und bedingt auf die WestÃ¼berschiebungen 
jedoch nicht auf die spÃ¤ter Deformationsakte, steile West- und Ostaufschie- 
bungen, angewendet werden. 
Die konjugierten ScherflÃ¤che sind unter E-W-Kompression entstanden. Die 
Form des Spannungstensors zeigt einen zwischen axial (01 = 02 bzw. R = 1) 
und triaxial (02 = (01 + 03)/2 bzw. R = 0,5) gelegenen Spannungszustand an 
(s. Abb. 5.2). Die Tendenz ist hierbei stÃ¤rke in Richtung des triaxialen Zustan- 
des gerichtet. Die Form des reduzierten deviatorischen Spannungstensors 
nimmt eine relativ groÃŸe zwischen 0.52 und 0.86 gelegene Spanne ein. Die 
PalÃ¤ospannungsanalyse wurden in verschiedenen Gesteinstypen durchge- 
fÃ¼hrt Die MeÃŸdate fÃ¼ eine jede PalÃ¤ospannungsanalys sind auf definierte 
Profilabschnitte und Gesteinstypen begrenzt (s. Abb. 3.2 oder 4.1). Im steilste- 
henden Faltenschenkel zeigt sich eine deutliche Beziehung zwischen der Form 
des deviatorischen Spannungstensors und der Gesteinsanisotropie. 
Abb. 5.1: Orientierung des Vektors der Scherspannung im Schmidtschen Netz fÃ¼ drei Span- 
nungsverhÃ¤ltniss R = 1, R = 0,8 und R = 0,5. Die Scherspannungsrichtungen sind auf den 
FlÃ¤chenpo der ScherflÃ¤ch projiziert (Verfahren von HOEPPENER 1955). Die schraffierten FlÃ¤ 
chen geben den Bereich an, in dem der Betrag der Scherspannung > 75% ihres Maximalwertes 
ist - in diesen Bereichen liegen in isotropen Gesteinen die FlÃ¤chenpol von ScherflÃ¤chen 





F = 0.10 F=0.11 
pyroklastische Chloritschiefer pyroklastische Chloritschiefer 
Konglomerat mit psammitischer Matrix Tonschiefer 
Konglomerate und Sandsteine 
Carryer-Konglomerat 
Ã¶stliche Profilabschnitt 
Konglomerate und Sandsteine 
Carryer-Konglomerat 
westlicher Profilabschnitt 
Abb. 5.2: StÃ¶rungspopulatione mit Richtungen der korrespondierenden Hauptnormalspannun- 
gen fÃ¼ das konjugierte ScherflÃ¤chensystem Die LokalitÃ¤te der MeÃŸwert sind in Abb. 3.2 und 
4.1 verzeichnet. Von E nach W, entspricht der Reihung von a bis h, ist eine sukzessive Ã„nde 
rung der Lage der kinematischen Hauptachsen zu erkennen (Rotation um die %-Achse; im 
Uhrzeigersinn). 
Kompetente, weil schwach geschieferte Konglomerate und Sandsteine weisen 
geringe R-Werte (0,52; 0,62), inkompetente und stark anisotrope Tonschiefer 
und pyroklastische Chloritschiefer hingegen hÃ¶her R-Werte (0,70; 3 X 0,72; 
0,86) auf. Anisotropien verursachen im allgemeinen lokale Variationen des 
Spannungsfeldes. Hiervon ist insbesondere der Formparameter R betroffen 
(ONCKEN 1989). Die stÃ¤rker Anisotropie von Tonschiefern und pyroklastischen 
Chloritschiefern fÃ¼hr zu einer vermehrten Ausbildung von KompromiÃŸflache 
zwischen dem theoretischen Scherbruch und den SchieferflÃ¤che (s. Kap. 
4.4.1.4, vgl. DONATH 1961), zudem werden symmetrische extensionale Knick- 
bÃ¤nde und ExtensionsbrÃ¼che beide gebildet wÃ¤hren des vorausgegangenen 
Schieferungsprozesses, von ScherbrÃ¼che reaktiviert (s. Kap. 4.3.5 und 
4.4.1.4). Eine erhebliche Anzahl von ScherflÃ¤che liegt aus diesem Grund au- 
ÃŸerhal des theoretischen Bildungsbereichs der ScherflÃ¤chen ScherflÃ¤chen 
die in ihrem Streichen von der ermittelten 02-Richtung abweichen - hier wer- 
den besonders ScherflÃ¤che betrachtet, die steiler als 45' einfallen - zeigen 
keine deutliche Tendenz zu schiefen Aufschiebungen, die in Richtung des er- 
mittelten 01 gerichtet sind. In Abb. 5.1 ist die Orientierung des Schervektors im 
Schmidtschen Netz fÃ¼ verschiedene HauptspannungsverhÃ¤ltniss R wieder- 
gegeben. Die steilen Aufschiebungen in stark anisotropen Gesteinen zeigen 
eine fast radiale Anordnung des Vektors der Scherspannung, wie sie mit der in 
Abb. 5.1b vergleichbar ist (vgl. Abb. 5.1b,c mit Abb. 5.2a-d,f). Sie bedingen die 
hohen R-Werte in den stÃ¤rke anisotropen Gesteinen. R-Werte zwischen 0,52 
und 0,64, ermittelt in Gesteinen mit geringerer Anisotropie, kÃ¶nne als zuver- 
lÃ¤ssige gelten. 
Die ermittelten 01-Azimute pendeln zwischen 70' und 105'. Im E-W-Profil ent- 
lang des unteren Carryer Gletschers nimmt das 01-Azimut von E nach W hÃ¶he 
re BetrÃ¤g an (vgl. Abb. 5.2 und 4.1). WÃ¤hren im Osten des Profils die ermit- 
telten 021~-Ebenen im Generalstreichen Nordvictorialands liegen, weichen 
diese im westlichen Profilteil (offen gefaltetes Carryer-Konglomerat) - geringe 
Entfernung zur Terranegrenze zwischen BT und WT - erheblich vom Gene- 
ralstreichen ab. Ursache fÃ¼ eine Abweichung von einem Ã¼bergeordnete 
Spannungsfeld sind vermutlich Spannungsrefraktionen, wie sie in der NÃ¤h von 
Terranegrenzen oder des rigiden Blockes des WT zu erwarten sind. 
Die Inversionsmethode konnte auch fÃ¼ eine WestÃ¼berschiebung die Tonschie- 
fer durchschlÃ¤gt angewendet werden. Hier lag, im Gegensatz zu den Ã¼brige 
WestÃ¼berschiebungen eine Anzahl von X- und R2-FlÃ¤che vor (s. Abb. 5.3), 
die mit den gemessenen Y-FlÃ¤che eine sinnvolle Anwendung der Inversions- 
methode ermÃ¶glichte Versuche, die Inversionsmethode anzuwenden, wenn 
lediglich Y-FlÃ¤che vorhanden waren, fÃ¼hrte zu wenig sinnvollen Ergebnissen. 
03 plottete meist in unmittelbarer NÃ¤h der Polpunkte der BewegungsflÃ¤che 
(Y-FlÃ¤chen und die Form des deviatorischen Spannungstensors ging meist 
gegen 1. Eine breite Streuung von BewegungsflÃ¤che scheint fÃ¼ eine sinnvolle 
Anwendung der Inversionsmethode unbedingt erforderlich zu sein. Dies lÃ¤Ã 
sich auch anhand des konjugierten Schersystems verdeutlichen. In Abb. 5.3e 
wurden die drei ostaufschiebenden BewegungsflÃ¤che fÃ¼ die Berechnung des 
PalÃ¤ospannungsfelde herausgenommen. FÃ¼ die Richtung der kinematischen 
Hauptachsen und die Form des reduzierten deviatorischen Spannungstensors 
ergaben sich folgende Werte (in Klammern, die mit den 3 ostaufschiebenden 
BewegungsflÃ¤che ermittelten Werte): 
Die Orientierung der kinematischen Hauptachsen und insbesondere die R- 
Werte differieren erheblich. Ein R-Wert von 0.98 gibt einen axialen Spannungs- 
zustand wieder. Dies wÃ¼rd bedeuten, daÂ die aufschiebenden Bewegungen 
allseitig erfolgt sein mÃ¼ÃŸte Dies stimmt mit dem GelÃ¤ndebefun nicht Ã¼berein 
Nur fÃ¼ eine WestÃ¼berschiebun in Tonschiefern lag eine breite Streuung vor. 
Die Lage der kinematischen Hauptachsen weisen eine Ã¤hnlich Orientierung 
wie wÃ¤hren der Anlage des konjugierten kompressiven Schersystems auf. Der 
R-Wert zeigt zudem einen Ã¤hnlic hohen Betrag (0,84), wie er fÃ¼ konjugierte 
kompressive ScherflÃ¤che in anisotropen Gesteinen ermittelt worden ist (0,70 
bis 0,86). 
Infolge erheblicher VersatzbetrÃ¤g (teils bis zu 50 m) kam es im Zusammen- 
hang mit WestÃ¼berschiebunge - hiervon sind die Y-FlÃ¤che ausgenommen - 
zu stÃ¤rkere Rotationen von ScherzonengefÃ¼ge (z.B. rotierte Fiederspalten, s. 
Abb. 4.30 und 4.31). So ist fÃ¼ die steilen X- und R2-FlÃ¤che in der Abb. 5.3 
eine synthetische Rotation anzunehmen, was eine erhebliche Fehlerquelle bei 
der Ermittlung des PalÃ¤ospannungsfelde beinhaltet. 
Tonschiefer 
Abb. 5.3: StÃ¶rungspopulatio mit Richtungen der korrespondierenden Hauptnormalspannungen 
fÃ¼ eine WestÃ¼berschiebun in Tonschiefern. 
Die Inversionsmethode konnte fÃ¼ steile West- und Ostaufschiebungen - die 
ScherflÃ¤che plotten in einem zu engen Bereich (S.O.) und sie sind meist paral- 
lel der Anisotropie von So oder Si entwickelt - nicht angewendet werden. An 
der Form des deviatorischen Spannungstensors sollte sich wenig geÃ¤nder ha- 
ben (die Scherzonen liegen im Streichen des BT und die Lineare zeigen "dip- 
slipl'-Charakter). Aus diesen GrÃ¼nde sind Rotationen des PalÃ¤ospannungsfel 
des wÃ¤hren der progressiven GefÃ¼geentwicklun (Schieferung mit begleiten- 
den ExtensionsbrÃ¼chen konjugiertes Schersystem, WestÃ¼berschiebungen 
steile West- und Ostaufschiebungen) im BT nur um die mittlere Hauptdeh- 
nungsachse (oJ anzunehmen. 
Fazit 
Die sinnvolle Anwendung der Inversionsmethode beschrÃ¤nk sich auf das kon- 
jugierte Schersystem und mit erheblichen Abstrichen auf WestÃ¼berschiebun 
gen. Die Lage von 03 wÃ¤hren der Anlage der Schieferung lÃ¤Ã sich hingegen 
aus der Orientierung von Straininkrementen auf ExtensionbrÃ¼chen die in YZ- 
Ebene der Schieferung aufgerissen sind, ablesen. Diese stimmt mit der 03- 
Richtung wÃ¤hren der Bildung von konjugierten ScherflÃ¤che und WestÃ¼ber 
schiebungen grob Ãœberein Die Lage der Si-FlÃ¤che - symmetrische GefÃ¼g 
belegen annÃ¤hernd Kongruenz von Deformations- und Spannungsachsen (s. 
Kap. 10) - deckt sich Â mit der ermittelten 02103-Ebene des konjugierten kom- 
pressiven ScherflÃ¤chensystem (vgl. Abb. 5.2 und Abb. 4.2). Der lÃ¼ckenlos 
Ãœbergan von einer Schieferung mit begleitenden ExtensionsbrÃ¼che Ã¼be 
konjugierte hybride ScherbrÃ¼ch zu konjugierten ScherbrÃ¼che (s. Kap 4.4 ff) 
ist auf ein Abfallen des Fluiddruckes im Gestein zurÃ¼ckzufÃ¼hr (s. Kap. 12.2). 
Der "plane strainl'-Charakter der Schieferung deutet auf ein triaxiales Span- 
nungsfeld (R = 0,5) hin (es ist streng genommen nicht zulÃ¤ssig aus dem Ver- 
hÃ¤ltni von Deformationsachsen den R-Wert fÃ¼ die Spannungsachsen abzulei- 
ten). Das konjugierte ScherflÃ¤chensyste reflektiert wie auch die Strainanaly- 
Sen der S,-FlÃ¤che (s. Abb. 4.1 1) annÃ¤hern "plane strain". Zudem lag bereits 
bei Faltungsbeginn ein annÃ¤hern triaxialer Spannungzustand vor (R um die 
0,5). Dies dokumentiert die Orientierung der Straininkremente in So-parallelen 
BrÃ¼chen die im frÃ¼he Faltungsstadium mineralisiert worden sind (s. Kap. 
4.2.2). Diese Straininkremente weisen die gleiche Lage, Â senkrecht zum Strei- 
chen von WT, BT und RBT orientiert, wie die Straininkremente von konjugierten 
ScherflÃ¤che auf. WÃ¤hren der progressiven GefÃ¼geentwickun von im frÃ¼he 
Faltungsstadium mineralisierten So-parallelen BrÃ¼che Ã¼be eine Schieferung 
mit begleitenden ExtensionsbrÃ¼che zu konjugierten hybriden ScherbrÃ¼che 
und schlieÃŸlic zu konjugierten ScherbrÃ¼che blieb, den gegebenen Argumen- 
ten zur Folge, die Orientierung der kinematischen Hauptachsen und die Form 
des deviatorischen Spannungstensors weitgehend stabil bzw. unverÃ¤ndert 
Bedingt gilt dies auch fÃ¼ die jÃ¼ngere WestÃ¼berschiebungen steilen West- und 
Ostaufschiebungen, die ausnahmslos "dip-slipf'-Bewegungen zeigen. 
Die Ergebnisse der Inversionsmethode reflektieren fÃ¼ das konjugierte Scher- 
system Kompression (03 ist Â vertikal, in schwach anisotropen Gesteinen ein 
annÃ¤hern triaxialer Spannungszustand); dies gilt auch fÃ¼ das frÃ¼h Faltungs- 
stadium, den Schieferungsprozess und bedingt auch fÃ¼ die spÃ¤te aktiven 
Ãœber und Aufschiebungen. Dies ist mit dem von WEAVER et al. (1984), 
BRADSHAW et al. (1 985) und WODZICKI & ROBERT (1 987) postulierten Akkreti- 
onsmechanismus, der auf groÃŸ Seitenverschiebungen beruht, nicht vereinbar. 
Die Ergebnisse der PalÃ¤ospannungsanalys sind jedoch mit den plattentekto- 
nischen Modellen von GIBSON & WRIGHT (1 985), KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN 
(1987) und FLOTTMANN & KLEINSCHMIDT (1991a), die ein frontales Andocken 
von BT und RBT an den aktiven Kontinentalrand des WT fordern, konsistent (s. 
Kap. 13). 
6 Strukturgeologische Beobachtungen in der Ã¶stliche Lanter- 
man Range und im Mt. Bruce-Gebiet 
In den folgenden beiden Kapiteln werden die in der Umgebung des Mt. Bruce 
beprobten Millen-Schiefer (s. Abb. 1.1) und das bei Index Spur beprobte Lan- 
terman- und Husky-Konglomerat besprochen (s. Abb. 2.2). In den Kapiteln 
8.2.1 und 8.2.2 werden die P-T-Daten fÃ¼ die Millen-Schiefer sowie fÃ¼ das 
Husky- und Lanterman-Konglomerat diskutiert. 
6.1 Millen-Schiefer in der Umgebung des Mt. Bruce 
Zwischen das BT und das RBT schaltet sich ein schmaler, NNE-SSW-strei- 
chender, stÃ¶rungsbegrenzte Streifen mit grÃ¼nschieferfaziellen vorwiegend 
metapsammitischen Gesteinen ein (s. Abb. 1.2). Dieser Streifen wurde erstma- 
lig von FINDLAY & FIELD (1982) beschrieben. FÃ¼ die grÃ¼nschieferfazielle Ge- 
steine wurde von FINDLAY & FIELD (1983) der Name "Millen Range schists" ein- 
gefÃ¼hrt Im weiteren Text werden sie kurz als Millen-Schiefer bezeichnet. Das 
Kapitel beinhaltet eine kurze Besprechung der DeformationsgefÃ¼g sowie de- 
ren Interpretation. FÃ¼ die spÃ¤ter Interpretation des Akkretionsmechanismus 
und der ErklÃ¤run des Deformationsstils im BT und RBT kommt den Millen- 
Schiefern eine erhebliche Bedeutung zu (s. Kap. 12 ff). 
Im Gegensatz zu den westlich lokalisierten Gesteinen der Bowers-Supergruppe 
und den Ã¶stlic lokalisierten der Robertson-Bay-Gruppe weisen die Millen- 
Schiefer nach JORDAN et al. (1984), FINDLAY (1987b) und WRIGHT & DALLMEYER 
(1992) zwei Schieferungen auf. Dies deckt sich mit den eigenen Beobachtun- 
gen. Die eigenen Ergebnisse stÃ¼tze sich auf Proben, die in der Umgebung 
des Mt. Bruce genommen wurden (LokalitÃ¤ s. Abb. 1.1). Im weiteren Text wird 
infolge der zeitlich begrenzten GelÃ¤ndearbei vielfach auf die Ergebnisse von 
FINDLAY & FIELD (1 982, 1983), JORDAN et al. (1 984), FINDLAY (1987a,b), WRIGHT 
& DALLMEYER (1 992) und FLOTTMANN & KLEINSCHMIDT (1991 b) zurÃ¼ckgegriffen 
In Ãœbereinstimmun mit JORDAN et al. (1984) und FINDLAY (1987b) konnte be- 
obachtet werden, daÂ die Si-FlÃ¤che der Millen-Schiefer eine Ã¤hnlic steilste- 
hende Orientierung wie die SI-FlÃ¤che im BT und RBT aufweisen. 
Die 3,-FlÃ¤che fallen nach JORDAN et al. (1984) relativ steil nach E und W ein. 
BI-Achsen und B2-Achsen der Crenulationsschieferung liegen auf einem ge- 
meinsamen GroÃŸkreis Die Sn-FlÃ¤chenpol sind grob um die Si-FlÃ¤chenpol 
orientiert (JORDAN et al. 1984, s. Abb. 6.1). 
Die zweite Schieferung ist im wesentlichen eine Crenulationsschieferung. Im 
Vergleich zur 1. Schieferung nimmt bei der zweiten Schieferung die DrucklÃ¶ 
sung einen hÃ¶here Stellenwert ein. Beide Schieferungen sind den Millen- 
Schiefern unter "low gradei'-Bedingungen aufgeprÃ¤g worden (s. Kap. 8.2). 
Weiterhin findet auf den S2-FlÃ¤che wie auch wÃ¤hren der ersten Schieferung 
synkinematische Chlorit- und Hellglimmerbildung statt. In strafflagigen, d.h. 
stark anisotropen Talk-Chlorit-Schiefern entwickelte sich anstelle einer 
Crenulationsschieferung asymmetrische kontraktionale KnickbÃ¤nde (s. Abb. 
6.2c, vgl. Abb. 4.17d und f). 
N 
15-20% SI-FlÃ¤chenpol (eigene Messungen) 
10-15% 0 FlÃ¤chenpol der Crenulationsschieferung (Sn) 
D 5-10% Faltenachsen (BI) und 5-  Lineare (Ll) 
0 1-5% 0 Faltenachsen (B2) und S - Lineare (L2) 
Abb. 6.1 : S,- und Sg-FlÃ¤chen B1- und B2-Faitenachsen sowie 81 - und +-Lineare in den Millen- 
Schiefern (aus JORDAN et al. 1984). 
Einem Gestein wird eine zweite Schieferung aufgeprÃ¤gt wenn sich die Lage 
der kinematischen Hauptachsen zur Anisotropie der 1. Schieferung Ã¤ndert Die 
Ursache hierfÃ¼ kann in einer Rotationsbewegung der Anisotropie, einer Ã„nde 
rung der Lage der kinematischen Hauptachsen oder in einer Kombination aus 
beiden begrÃ¼nde sein. 
Abb. 6.2a: Asymmetrische kontraktionale Knickbandbildung (S,) in einem strafflagigen Talk- 
Chlorit-Schiefer (BI). 
Abb. 6.2b: Crenulierung von S,-Flachen (S, Â parallel Se) und Bildung einer 2. Schieferung. Der 
rechte Bildausschnitt zeigt einen Langschenkel, in dem die 1. durch die 2. Schieferung fast 
vÃ¶lli ausgelÃ¶sch worden ist. Die S2-FlÃ¤che (weiÃŸ gestrichene Linien) sind bezÃ¼glic der 
Falte symmetrisch, Gestein: Metapsammite (vgl. Abb. 6 .2~)  (B 10). 
Abb. 6 .2~ :  Die linke BildhÃ¤lft zeigt S2-FlÃ¤che in einem Langschenkel. Das S,-GefÃ¼g ist hier 
fast vÃ¶lli ausgelÃ¶sch worden. Die rechte Bildhafte zeigt eine Faltenurnbiegung, in der S, 
(durch dunkle Chlorite nachgezeichnet (Pfeil)) durch S, crenuliert worden ist (S, ist subvertikal). 
Die starke Anreicherung von Hellglimmern und Chloriten im Langschenkel zeugt von starker 
DrucklÃ¶sun wÃ¤hren der 2. Schieferung (B 10). 

Die zweite Schieferung ist innerhalb der Millen-Schiefer unterschiedlich entwik- 
kelt. In psammitischen Quarz-Chlorit-Muscovit (-Serizit)-Schiefern ist sie aus- 
geprÃ¤gte als in quarz- und klastenarmen tuffitischen Talk-Chlorit-Schiefern. 
Der Grund fÃ¼ diese unterschiedliche IntensitÃ¤ - die erste Schieferung ist 
weitaus homogener - ist der gestiegene Anteil der DrucklÃ¶sung Ein ausgewo- 
genes VerhÃ¤ltni von leicht zu mobilisierenden Quarzen und immobilen 
Schichtsilikaten, letztere wirken als "Katalysator", bietet bei mÃ¶glichs geringen 
KorngrÃ¶ÃŸ gÃ¼nstig Voraussetzung fÃ¼ den DrucklÃ¶sungsproze (s. ROBIN 
1979, vgl. Kap. 4.6 und 9.2.1). In feinkristallinen Quarz-Chlorit-Serizit-Schiefern 
ist die 1. Schieferung teils nur reliktisch zu erkennen. 
In psammitischen Schiefern, die hohe Kompetenzkontraste zwischen kompe- 
tenten Quarz- oder Schichtsilikatlagen und inkompetenten Quarz-Chlorit-Seri- 
zit-fÃ¼hrende Lagen aufweisen, tritt eine ausgeprÃ¤gt asymmetrische Crenula- 
tionsschieferung auf. Zu beobachten ist, daÂ die Langschenkel, verglichen mit 
den Kurzschenkeln, stark an Quarz verarmt und reich an syn-S2 gebildeten 
Schichtsilikaten sind. Die Ursache hierfÃ¼ ist, wie bereits im Falle der Crenulati- 
onsschieferung im Zusammenhang mit WestÃ¼berschiebunge im Profil entlang 
des unteren Carryer-Gletschers diskutiert (s. Kap. 4.6.1), eine gÃ¼nstig Lage 
der in der SI-Ebene hÃ¤ufige Quarz-Schichtsilikat-Kontakte zur potentiellen SÃ£ 
Ebene. WÃ¤hren bei einer asymmetrischen Faltung die Langschenkel in die 
XY-Ebene einrotiert werden, werden die Kurzschenkel in eine noch ungÃ¼nstige 
re Position gebracht (vgl. Abb. 4.33). Aus diesem Grund ist die 1. Schieferung 
in den Langschenkeln nur reliktisch, in den Kurzschenkel besser und in Falten- 
umbiegungen am besten konserviert. Im DÃ¼nnschlif zeigen mikrogefaltete S,- 
FlÃ¤che auf beiden Schenkeln eine asymmetrische Crenulationsschieferung, 
die auf die Mikrofalte bezogen symmtrisch ist. Deren Mittelebene ist wiederum 
Abb. 6.3: MÃ¶glich tektonische Entwicklung der Millen-Schiefer. 
a) Anlage der 1. Schieferung: Robertson-Bay-Gruppe und Bowers-Supergruppe befinden sich 
in einem hÃ¶here tektonischen Stockwerk als die Millen-Schiefer. Die westfallenden SI-Flachen 
Ã¼be dem Detachment kÃ¶nne durch zunehmenden Strain undloder durch zunehmende rotatio- 
nale Komponente undloder durch Spannungsrefraktionen zur Basis des UberschiebungskÃ¶r 
Pers hin erklÃ¤r werden (Metamorphosedaten werden in Kap. 8 diskutiert). 
b) Entlang einer Aufschiebung (Millen-StÃ¶rung werden die ostfallenden SchieferflÃ¤che in eine 
hÃ¶her tektonische Position gebracht. Spannungsrefraktion im Hangenden der Millen-StÃ¶run 
undIoder der grÃ¶ÃŸe Abstand zum Detachment bewirkt eine Faltung und Schieferung der SI- 
FlÃ¤che der Millen-Schiefer (2. Schieferung: "low grade1'-metamorph; s. Kap. 8.2). Die Leap- 
Year-StÃ¶run ist als steile RÃ¼ckÃ¼berschiebu entwickelt. 
C) Durch die weitergehende "pop-up"-Bewegung der Millen-Schiefer gelangen diese in ihre 
heutige Position (s. auch Abb. 12.4d, 12.5d und 13.1e). 
a) Robertson-Bay-Gruppe Bowers-Supergruppe 
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+ parallel den 8,-FlÃ¤chen die auf Langschenkeln entwickelt wurden (s. Abb. 
6.2b). Ein von FL~TTMANN & KLEINSCHMIDT (1991 b) beschriebenes myloniti- 
sches GefÃ¼g mit S-C-Strukturen (die C-FlÃ¤che sollen parallel den Si-FlÃ¤che 
orientiert sein) konnte im untersuchten Probenmaterial nicht beobachtet wer- 
den. S-C-GefÃ¼g sind aus folgenden GrÃ¼nde in den Millen-Schiefern nicht zu 
erwarten: Die Entwicklung von S-C-GefÃ¼ge ist insbesondere an isotrope Ge- 
steine geknÃ¼pft In anisotropen Gesteinen wie den Millen-Schiefern wÃ¤r zu 
erwarten, daÂ sich im Zusammenhang mit Scherzonen, die parallel den S -  
FlÃ¤che orientiert sind, ECC-GefÃ¼g entwickeln wÃ¼rde (vgl. BERTHE et al. 
1 979). 
Spannungsrefraktionen, d.h. lokale Ã„nderunge der Orientierung der Haupt- 
spannungsachsen, sind in kompressiven Regimen im Bereich von Ãœberschie 
bungsbahnen oder "flat and rampt'-Strukturen zu erwarten (u.a. ONCKEN 1989). 
WRIGHT & DALLMEYER (1992) interpretieren die zweite Schieferung als "thrust"- 
bezogene Schieferung, entwickelt, als das BT uber das RBT geschoben wor- 
den sein soll. Dieser Zusammenhang wird jedoch von WRIGHT & DALLMEYER 
(1992) lediglich postuliert, ohne Angabe strukturgeologischer Daten. Die von 
FINDLAY (1987a,b) (s. auch WRIGHT & DALLMEYER 1992) beschriebene Ãœber 
schiebung zwischen Millen-Schiefern und der Robertson-Bay-Gruppe kann zu 
dieser Spannungsrefraktion gefÃ¼hr haben. 
Mit AnnÃ¤herun an Scherzonen oder Abscherhorizonte wird der Winkel zwi- 
schen Schieferung (XY-Ebene des finiten Strainellipsoids) und dem Detach- 
ment kleiner. Dies wurde auch im Zusammenhang mit WestÃ¼berschiebunge 
im Profil entlang des unteren Carryer-Gletschers erkennbar (s. Abb. 4.6.1). Die 
Abb. 6.3 zeigt eine mÃ¶glich Entwicklung der tektonischen GefÃ¼g in den Mil- 
len-Schiefern. 
Die Anlage der 1. Schieferung in den Millen-Schiefern, die nach JORDAN et al. 
(1984) und FINDLAY (1987b) (s. auch Kap. 12.3) mit der prÃ¤gende Schieferung 
im BT und RBT gleichgesetzt wird, erfolgte in Sedimenten und Vulkaniten der 
heutigen Millen-Schiefer in einem tieferen Krustenniveau als die Deformation 
des BT und RBT (bezogen auf das heute aufgeschlossene Krustenniveau) (s. 
Kap. 8). Dies lÃ¤Ã sich durch temperatursensitive VerformungsfÃ¼g und Mine- 
ralparagenesen belegen (s. Kap. 8.2). Eine E-Vergenz der Si-FlÃ¤che in den 
Millen-Schiefern ergibt sich durch die NÃ¤h zum Abscherhorizont (s. Abb. 
6.3a): Zur Basis des ÃœberschiebungskÃ¶rpe hin ist eine Strainzunahme und 
eine zunehmende rotationale Komponente anzunehmen. ZusÃ¤tzlic ist damit 
zu rechnen, daÂ das lokale Stressfeld unmittelbar uber dem Abscherhorizont 
eine andere Orientierung als das Ã¼bergeordnet Spannungsfeld aufweist (s. 
Abb. 6.3a). Wenn die Millen-Schiefer entlang einer Aufschiebung in eine hÃ¶he 
re tektonische Position gebracht werden, kann man davon ausgehen, daÂ sich 
die Lage der Si-FlÃ¤che zu den kinematischen Hauptachsen Ã¤nder (z.B. durch 
eine antithetische Rotation der Si-FlÃ¤che im hangenden der Aufschiebung, s. 
Abb. 6.3b). Wird der Winkel zwischen den Si-FlÃ¤che und der 021~3-Ebene 
des lokalen Spanungsfeldes grÃ¶ÃŸ als 45', wird diese asymmetrisch gefaltet 
und geschiefert (s. Abb. 6.3b). Die DÃ¼nnschliffbeobachtunge zeigten, daÂ kei- 
ne Ã„nderung sondern nur eine Verschiebung der Deformationsmechanis- 
men stattfand. Die Verschiebung des VerhÃ¤ltnisse von kristallplastischer 
Quarzdeformation und DrucklÃ¶sun in Richtung letzterer kann ein Hinweis dar- 
auf sein, daÂ die Sn-Crenulationsschieferung den Millen-Schiefern bei sinken- 
den Temperaturen aufgeprÃ¤g worden ist. Die sinkende Temperatur ist vermut- 
lich ein Folge der sukzessiven Heraushebung der Millen-Schiefer (s. Abb. 
6.3b,c). GestÃ¼tz wird diese These dadurch, daÂ die Temperatur in den Gestei- 
nen der Bowers-Supergruppe wÃ¤hren der progressiven GefÃ¼geentwicklun 
weitgehend stabil geblieben ist (s. Kap. 8.1.2). 
Der Abb. 6.1 ist zu entnehmen, daÂ es zwei FlÃ¤chenschare von asymmetri- 
schen CrenulationsflÃ¤che gibt (in AufschlÃ¼sse wurde selbst nur die ostfallen- 
de Schar beobachtet). Im DÃ¼nnschlif ist hingegen eine unterschiedliche Orien- 
tierung der asymmetrischen CrenulationsflÃ¤che in den Faltenumbiegungen zu 
sehen (s. Abb. 6.2b,c). Bei einer Ãœbertragun der DÃ¼nnschliffbeobachtunge 
auf GroÃŸstrukture wÃ¤r die westfallende Schar in Kurzschenkeln von Falten 
hÃ¶here Ordnung zu erwarten. Bei der zu knapp bemessenen GelÃ¤ndezei und 
geringen AufschluÃŸzah wurden westfallende CrenulationsflÃ¤che eventuell 
Ã¼bergangen 
Eine von FINDLAY (1987b) beschriebene dritte Schieferung konnte im unter- 
suchten Probenmaterial nicht nachgewiesen werden. Eine endgÃ¼ltig KlÃ¤run 
der Ãœberschiebungstektoni im Grenzbereich RBT und BT - siehe hier die 
Diskussion zwischen FINDLAY (1992) und WRIGHT & DALLMEYER (1992) - kÃ¶n 
nen nur detaillierte GelÃ¤ndearbeite bringen, fÃ¼ die wÃ¤hren GANOVEX VI 
nicht genÃ¼gen Zeit zur VerfÃ¼gun stand. 
6.2 Lanterman- und Husky-Konglomerat bei Index Spur in der Ã¶stliche 
Lanterman Range 
Bei Index Spur, daÂ an der Terranegrenze zwischen Bowers Terrane und Wil- 
son Terrane lokalisiert ist (s. Abb. 2.2), sind von Westen nach Osten "medium 
grade1'-Gneise der Lanterman-Metamorphite, metapsammitische Konglomerate 
(Lanterman-Konglomerat), metapyroklastische Konglomerate und Brekzien 
(Husky-Konglomerat) und "very low gradei'-metamorphe Sedimente der Molar- 
Formation aufgeschlossen. Diese lithologischen Einheiten werden nach GIBSON 
(1984) durch steile Scherzonen separiert (s. Abb. 1.1 oder 2.2). Das Husky- 
Konglomerat umfaÃŸt nach LAIRD et al. (1982) und WODZICKI et al. (1982) ur- 
sprÃ¼nglic nur die schwÃ¤che metamorphen Anteile der metapyroklastischen 
Konglomerate und Brekzien. Die hÃ¶he metamorphen Anteile der metapyro- 
klastischen Gesteine wurden von LAIRD et al. (1982) und WODZICKI et al. 
(1 982), zusammen mit den metapsammitschen Konglomeraten und Gneisen 
der Ã¶stliche Lanterman Range, der Wilson-Gruppe zugerechnet. GREW & 
SANDIFORD (1982) rechneten das von LAIRD et al. (1982) definierte Husky- 
Konglomerat ebenfalls der Wilson-Gruppe zu. Die aktuelle Gliederung der lit- 
hologischen Einheiten in der Lanterman Range findet sich bei GIBSON (1984): 
Aufgrund des tektonischen Kontaktes zwischen den Gneisen der Lanterman 
Range und den metapsammitischen Konglomeraten trennt GIBSON (1 984) letz- 
tere von den Gneisen ab und nennt die metapsammitischen Konglomerate 
Lanterman-Konglomerat. Weiterhin ordnet GIBSON (1 984) sÃ¤mtlich metapyro- 
klastischen Konglomerate und Brekzien dem Husky-Konglomerat zu und trennt 
diese, aufgrund des tektonischen Kontaktes, von den Gesteinen der Bowers- 
Supergruppe ab. 
In den AufschlÃ¼sse bei Index Spur fÃ¼hr das meist dunkelgrÃ¼ gefÃ¤rbt Husky- 
Konglomerat Klasten aus Ã¼berwiegen mafischem Material (pyroklastisches 
Material, Vulkanitklasten, teils auch Plutonitklasten). Da eckige Klasten gegen- 
Ã¼be Gerollen in der Mehrzahl sind, ist das Husky-Konglomerat vielmehr eine 
Metabrekzie. In der inkompetenten Matrix und in inkompetenten Klasten des 
Husky-Konglomerats werden die SchieferflÃ¤che durch Chlorite, aktinolitische 
Hornblenden und untergeordnet Biotite abgebildet. Die von GIBSON (1984) er- 
wÃ¤hnte metamorphen Paragenesen Albit, Epidot, Quarz und Muscovit wurden 
ebenfalls beobachtet. 
Die Matrix und die Klasten des bei Index Spur aufgeschlossenen leukokraten 
Lanterman-Konglomerats bestehen aus metapsammitischem Material. Die 
SchieferflÃ¤che werden in der Matrix und den Gerollen durch Biotit und Mu- 
scovit abgebildet. Desweiteren findet sich vollstÃ¤ndi rekristallisierter Quarz, 
feinverteilter Epidot und Alkalifeldspat. Der von GIBSON (1984) beschriebene 
Klinozoisit konnte nicht nachgewiesen werden. Wie bereits von KLEINSCHMIDT & 
SKINNER (1981) und GIBSON (1984) beschrieben, zeigen die metapsammiti- 
sehen GerÃ¶ll des Lanterman-Konglomerats eine Ã¤lter Schieferung, die auf 
ein metamorphes Liefergebiet schlieÃŸe lÃ¤ÃŸ Diese Schieferung, die durch das 
prÃ¤gend Si deformiert wird, wird ebenfalls durch Biotit und Hellglimmer ab- 
gebildet. 
BestÃ¤tig werden kann auch die Beobachtung von GIBSON (1984), daÂ die Ge- 
rÃ¶ll und Klasten des Husky-Konglomerats kein Ã¤ltere metamorphes GefÃ¼g 
enthalten. Somit mÃ¼sse diese einem unmetamorphen Abtragungsgebiet ent- 
stammen. Die prÃ¤genden meist steilstehenden Si-FlÃ¤che im Lanterman- und 
Husky-Konglomerat sind im Generalstreichen Nordvictorialands orientiert 
(NNW-SSE). Im Husky- und im Lanterman-Konglomerat lÃ¤Ã sich beobachten, 
daÂ die Si-FlÃ¤che crenuliert werden, es lokal zur Bildung eines Sn-FlÃ¤chenge 
fÃ¼ge gekommen ist. Im GelÃ¤nd gewinnt man den Eindruck, daÂ die Faltung 
der prÃ¤gende S,-FlÃ¤che im Lanterman-Konglomerat ausgeprÃ¤gte als im 
Husky-Konglomerat ist. Der Deformationspfad des Husky- und Lanterman- 
Konglomerats ist dennoch identisch (vgl. GIBSON 1984, s. Kap. 8.3). BezÃ¼glic 
weiterer strukturgeologischer Detailinformationen sei auf GIBSON (1984) ver- 
wiesen. Im Kapitel 8.3 wird auf die P-T-Bedingungen des Husky- und Lanter- 
man-Konglomerats eingegangen. Die tektofazielle Stellung der beiden Konglo- 
merate wird in den Kapiteln 1 1.3 bzw. 1 1.3.1 diskutiert. 

straininduzierte GrenzflÃ¤chenwanderung Subkornbildung und dynamische Re- 
kristallisation, die ebenfalls bei niedrigen Temperaturen auftreten (ATKINSON 
1977, GROSHONG 1988), durch Versetzungsklettern ("dislocation climb") mittels 
Diffusion gesteuert (s. auch NICOLAS & POIRIER 1976, KNIPE 1989). Kataklasti- 
sehe Mechanismen (3) treten wÃ¤hren des Schieferungsprozesses im bearbei- 
teten Profil nur in Gestalt von ExtensionsbrÃ¼che auf. Bei den spÃ¤tere Defor- 
mationsakten (konjugiertes Schersystem, WestÃ¼berschiebungen steile West- 
und Ostaufschiebungen) wird mit der Lokalisierung des Strain auf Scherzonen 
die Kataklase, neben den weiter aktiven Mechanismen 2 und 3 (S.O.), ein be- 
deutender Faktor. 
7.1 Deformationsmechanismen wahrend des Schieferungsprozesses 
FÃ¼ die Schieferung sind im bearbeiteten Profil Massentransport durch Advekti- 
on undloder Diffusion (DrucklÃ¶sung siehe hierzu Kap. 12.2) sowie untergeord- 
net kristallplastische Deformation die beiden beherrschenden Mechanismen. In 
feinkÃ¶rnige Kalksteinen vermute ich zudem superplastische Verformung (s.u.). 
SprÃ¶ddeformatio ist nur in Form von DehnungsbrÃ¼che vertreten, die Â in der 
YZ-Ebene der Schieferung aufgerissen sind. 
AusfÃ¼hrlic wird bei der Besprechung der Deformationsmechanismen auf kris- 
tallplastische Prozesse eingegangen, insbesondere auf die des Quarzes und 
des Calcites. Mit den Kalt- und WarmbearbeitungsgefÃ¼ge dieser Mineralpha- 
sen lassen sich die erreichten Temperaturen am besten abschÃ¤tzen Die Ober- 
grenze des "low temperaturei'-Regimes ist nach GROSHONG (1988) erreicht, 
wenn der kristallplastische Strain mehr als 15% des Gesamtstrains ausmacht 
oder Subkornbildung durch Rekristallisation auftritt. In karbonatischen Gestei- 
nen des bearbeiteten Profils wird diese Grenze grÃ¶ÃŸtentei Ã¼berschritten in 
klastischen und pyroklastischen Gesteinen mit Sicherheit nicht. 
a) Quarzverformungsgefuge in Sandsteinen der Molar-Formation und des 
Carryer-Konglomerats 
MÃ¤ÃŸ gerundete, zu 95% monokristalline Quarzklasten in steilgestellten Sand- 
steinen des Carryer-Konglomerats und der Molar-Formation des Ã¶stliche Pro- 
filabschnittes zeigen hÃ¤ufi kontinuierliches und diskontinuierliches Undulieren. 
Der Anteil strainfreier Quarzklasten ist z.T. erheblich (s. Abb. 9.4a). Deformati- 
onsbÃ¤nde und Deformationslamellen treten meist nur untergeordnet auf (meist 
weniger als 20% der Quarzklasten). Sind in der Matrix grÃ¶ÃŸe Anteile von 
vermutlich diagenetisch gebildetem Dolomit vorhanden, wirkt sich das auf die 
IntensitÃ¤ der Quarzdeformation aus: Circa 50% der monokristallinen Quarz- 
klasten einer dolomitreichen Probe aus dem Carryer-Konglomerat zeigen De- 
formationslamellen undloder DeformationsbÃ¤nde (s. Abb7.1a). Die diskontinu- 
ierliche UndulÃ¶sitÃ ist in diesem Gestein ebenfalls stÃ¤rke ausgeprÃ¤gt 
Sehr untergeordnet konnten bei monokristallinen Quarzklasten auch Deforma- 
tionbÃ¤nde beobachtet werden, die an Korn-Korn-Kontakten ansetzen (s. Abb. 
7.1a). Als Ursache werden Stresskonzentrationen an Korn-Korn-Kontakten 
angesehen. Im Falle kataklastischer Mikrorisse, die ihren Ausgang in hochge- 
stressten Bereichen nehmen, sprechen LLOYD & RUTTER (1992) von "point loa- 
ding". Dieser Begriff lÃ¤Ã sich auch auf die oben beschriebenen Defomations- 
bÃ¤nde anwenden. Straininduzierte GrenzflÃ¤chenwanderung die ihren Aus- 
gang an DeformationsbÃ¤nder oder Deformationslamellen nimmt, konnte bei 
monokristallinen Quarzklasten nur sehr selten beobachtet werden. 
In Sedimenten des Carryer-Konglomerats zeigt sich, daÂ der Anteil von 
Quarzklasten mit plastischer Deformation hÃ¶he ist wie in vergleichbaren Sedi- 
menten der Molar-Formation. Es wurden zudem polykristalline Quarzklasten 
beobachtet, deren GefÃ¼g dynamische Rekristallisation anzeigen. Im Carryer- 
Konglomerat scheint ein erheblicher Prozentsatz kristallplastisch deformierter 
Quarze zur Ablagerung gekommen zu sein. Das Carryer-Konglomerat lÃ¤Ã sich 
demnach aus einem Abtragungsgebiet ableiten, das durch eine "very low 
grade1'- und untergeordnet auch "low-gradei'-Metamorphose geprÃ¤g war (s. 
Kap. 11.6). Wie hoch der Quarzkornanteil war, der seine plastische Deformati- 
on bei einer Ã¤ltere Deformation aufgeprÃ¤g bekommen hat, lÃ¤Ã sich nur grob 
schÃ¤tzen Im Carryer-Konglomerat erscheint der Anteil von plastisch deformier- 
ten Quarzen in offen gefalteten Sandsteinen des westlichen Profilabschnitts 
(kaum meÃŸbare Strain) nur unerheblich geringer wie in den steilgestellten und 
stÃ¤rke deformierten Sandsteinen des Ã¶stliche Profilabschnitts. Der geringe 
Strain im offen gefalteten Carryer-Konglomerat und eine um bis zu 30'C gerin- 
gere Temperatur hÃ¤tt - syn-S, befand sich der westliche Profilabschnitt in 
einer circa 1,5 km hÃ¶here Position (s. Kap. 4.1 und 8.1.2) - , wenn die Quar- 
ze undeformiert ins Sediment gelangt wÃ¤ren zu einem hÃ¶here Prozentsatz 
plastischer Quarzdeformation im steilgestellten und stÃ¤rke deformierten Fal- 
tenschenkel gefÃ¼hrt Aus diesem Grund scheint ein erheblicher Teil der plasti- 
schen Quarzdeformation bereits im Abtragungsgebiet aufgeprÃ¤g worden zu 
sein. Nur bei DeformationsbÃ¤nder und Deformationslamellen, die ihren Aus- 
gang in hochgestressten Bereichen nehmen ("point loading"), lÃ¤Ã sich sicher 
sagen, daÂ die plastische Deformation auf die Deformation der Bowers-Super- 
gruppe zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. 
b) QuarzverformungsgefÅ¸g in prÃ¤-Â mineralisierten 
Auf prÃ¤-S angelegten So-parallelen GÃ¤ngen die mit Quarz, Calcit und Epidot 
mineralisiert sind (s. Kap. 4.2), zeigen Quarze starke diskontinuierliche Undu- 
lositÃ¤t Mehr als 80% der Quarze weisen DeformationsbÃ¤nde undloder Defor- 
mationslamellen auf. Teils ist straininduzierte GrenzflÃ¤chenwanderun zu be- 
obachten, die zu suturierten Kornkontakten fÃ¼hrt PrÃ¤-S mineralisierte GÃ¤nge 
die in allen Gesteinen des bearbeiteten Profils beobachtet wurden, zeigen eine 
intensivere kristallplastische Quarzdeformation wie die oben beschriebenen 
Sandsteine der Molar-Formation und des Carryer-Konglomerats. Sandsteine 
weisen einen hohen Matrixstrain auf, der sich durch DrucklÃ¶sungssuture und 
straff orientierten Hellglimmern zeigt. In den GÃ¤nge fehlt eine solche Matrix, 
so daÂ sich Strain neben DrucklÃ¶sun auf kristallplastische Mechanismen kon- 
zentriert hat (nÃ¤her AusfÃ¼hrunge hierzu in Kap. 7.2). 
C) Verformungmechanismen von Calcit und Dolomit 
Im bearbeiteten Profil zeigen Calcite als KaltbearbeitungsgefÃ¼g Druckverzwil- 
lingung, kontinuierliche und diskontinuierliche UndulÃ¶sitÃ¤ An ErholungsgefÃ¼ 
gen lassen sich Subkornbildung und dynamische Rekristallisation nachweisen. 
DrucklÃ¶sun ist ein zweiter beherrschender Deformationsmechanismus. In 
feinkÃ¶rnige Kalksteinen (im wesentlichen Ooide) wird als dritter Mechanismus 
superplastische Verformung vermutet (s.u.). 
GrobspÃ¤tig Calcite, meist auf prÃ¤-S mineralisierten GÃ¤nge (s. Kap. 4.2.2), 
zeigen meist nur intensive Deformationsverzwillingung, kontinuierliche und dis- 
kontinuierliche UndulÃ¶sitÃ¤ Subkornbildung, ausgehend von Zwillingslamellen, 
konnte nur selten beobachtet werden (vgl. Abb. 7.1b). Die calcitische Matrix 
von Konglomeraten ist dynamisch rekristallisiert. Dies legen die LÃ¤ngenlBrei 
ten-VerhÃ¤ltniss von CalcitkÃ¶rner nahe, die in XZ-Schnitten maximale und in 
YZ- und XY-Schnitten geringere, in etwa gleich groÃŸ BetrÃ¤g aufweisen. In 
der dynamisch rekristallisierten Matrix finden sich AltkÃ¶rner die undulieren und 
Druckverzwillingungen aufweisen. Es wurde jedoch kaum Subkornbildung be- 
obachtet, die im Altkorn, isoliert vom Rekristallisat, an Zwillingslamellen ansetz- 
te. Letzter Punkt ist fÃ¼ eine TemperaturabschÃ¤tzun wÃ¤hren des Schiefe- 
rungsprozesses von Bedeutung (s. Kap. 7.4). 
In Calcitooiden ist infolge des feinkristallinen Materials der Deformationsme- 
chanismus mit dem Polarisationsmikroskop nicht bestimmbar. Lediglich Druck- 
lÃ¶sun kann ausgeschlossen werden: Es wurden keine DrucklÃ¶sungssuture 
oder Druckschattenmineralisationen beobachtet (s. Abb 4.10a,b). Es kann nur 
vermutet werden, daÂ infolge der FeinkÃ¶rnigkei superplastische Verformung 
der dominierende Mechanismus gewesen ist. Die Ooide sind in wenig gerunde- 
ten GerÃ¶lle (teils eckige Klasten) eines Konglomerats zu finden. Die ebenfalls 
feine Matrix ist wesentlich unreiner, so daÂ hier DrucklÃ¶sun aktiv sein konnte. 
Ob superplastische Verformung ein zusÃ¤tzliche Mechanismus gewesen ist, 
kann wie bei den calcitischen Ooiden nicht entschieden werden. 
Abb. 7.1a: "Feine" Deformationlamellen (DL) und DeformationsbÃ¤nde (DB) in Quarzklasten 
eines dolomitreichen (Do) Sandsteins des Carryer-Konglomerats. Ein Deformationsband (?), 
das seinen Ausgang an einem BerÃ¼hrungspunk zweier Quarzklasten nimmt (Pfeil), dokumen- 
tiert "point loading" (Ca 150). 
Abb. 7.1 b: Intensive Druckverzwillingung in einem prÃ¤-S gebildeten Calcitgang. Der Gang ist in 
der YZ-Ebene der Schieferung und senkrecht zur Schichtung orientiert und wurde bei Krusten- 
dehnung mineralisiert (s. Kap. 4.2.1). Die feinen und groben Zwillingslamellen sind teils intensiv 
verbogen. Im Gegensatz zu CalcitverformungsgefÃ¼ge in WestÃ¼berschiebunge und steilen 
Westaufschiebungen ist hier keine Rekristallisation zu beobachten, die an Zwillingslamellen 
ansetzt (vgl. Abb. 7.5a). Die im frÃ¼he Faltungsstadium mineralisierten CalcitgÃ¤ng weisen die 
gleichen VerformungsgefÃ¼g auf (Ca 131). 
Abb. 7 . 1 ~ :  Quarzklasten mit DeformationsbÃ¤nder (Bildmitte, Pfeil): Die Probe entstammt dem 
westlichen Profilabschnitt (offen gefaltetes Carryer-Konglomerat) (C 9). 

Dolomit zeigt im bearbeiteten Profil ausschlieÃŸlic kontinuierliche UndulositÃ¤t 
Die AuslÃ¶schungsfron zieht beim Drehen des Mikroskoptisches "scheiben- 
wischerÃ¤hnlich Ã¼be das Dolomitkorn hinweg und springt an den Korngrenzen. 
Dolomit findet sich hÃ¤ufi auf im frÃ¼he Faltungsstadium und wÃ¤hren des 
Schieferungsvorganges mineralisierten BrÃ¼chen meist in Paragenese mit Cal- 
cit und Quarz (s. Abb. 9.4e). 
Bruchhafte Deformation zeigt sich syn-S, nur in Form von ExtensionsbrÃ¼chen 
Es treten intragranulare, transgranulare, als auch intergranulare Extensions- 
brÃ¼ch auf. Steuerungsmechanismen fÃ¼ den jeweiligen Bruchtyp sind im Kap. 
4.4.1.1 .I beschrieben worden. 
7.1.1 Zur Frage einer Zuordnung von Quarzverformungsgefiigen zu den 
verschiedenen Deformationsakten 
Diffusiver Massentransport charakterisiert im wesentlichen "low temperature 
environments", wobei geringe effektive Spannungen einen mÃ¶gliche hÃ¶here 
Anteil kristallplastischer Deformation verhindern (RUTTER 1976, 1983; GREEN 
1984, GROSHONG 1988, KNIPE 1989). Die GefÃ¼geentwicklun von einer Schiefe- 
rung mit begleitenden ExtensionsbrÃ¼che zu einem konjugierten kompressiven 
spiegelt einen Anstieg der Differentialspannung (01 '-03') wider (s. Kap. 4.4 ff, 
Abb. 4.6). Die wÃ¤hren der Anlage der konjugierten ScherflÃ¤che hÃ¶here Dif- 
ferentialspannungen verbesserten die Bedingungen fÃ¼ die kristallplastische 
Deformation (s. Kap. 9). Es stellt sich somit die Frage, ob ein Teil der in den 
vorigen Kapiteln beschriebenen QuarzverformungsgefÃ¼g Teil der Deformation 
von konjugierten ScherbrÃ¼ch undloder von jÃ¼ngere Scherzonen ist. 
In der folgenden Diskussion wird, wenn nicht extra vermerkt, auf die Quarzde- 
formation Bezug genommen. Bedeutenster Steuerfaktor fÃ¼ die kristallplasti- 
sehe Deformation ist die Temperatur (u.a. PATERSON 1978, SCHMID 1983). 
Desweiteren wirken sich steigende Differentialspannungen, hohe Fluiddrucke 
(in bezug auf "hydrolytic weakening") und eine lange Deformationsdauer gÃ¼n 
stig auf kristallplastische Mechanismen aus (ENGELDER & MARSHAK 1985, 
GROSHONG 1988). Eine lange Deformationsdauer bewirkt, daÂ bei einer 
gleichbleibenden Temperatur der "Schwellenstress" fÃ¼ Versetzungsgleiten er- 
niedrigt wird (LLOYD & KNIPE 1992). Andererseits fÃ¼hr die Bildung von "low 
temperature ductile fractures" zu "workhardening" (u.a. NICOLAS & POIRIER 
1976, LLOYD & RUTTER 1992): Um den Betrag der Strainrate unverÃ¤nder zu 
lassen, sind bezÃ¼glic der plastischen Deformation grÃ¶ÃŸe differentielle Span- 
nungen aufzubringen. Der dem "workhardening" bzw. "strain hardening" entge- 
gensteuernde ProzeÃ der Erholung ("recovery") (u.a. NICOLAS & POIRIER 1976, 
KNIPE 1989), in Form von straininduzierter GrenzflÃ¤chenwanderung ist in den 
Gesteinen des bearbeiteten Profils nur schwach ausgeprÃ¤gt Die in den Ge- 
steinen der Bowers-Supergruppe erreichten Temperaturen reichten nicht aus, 
um den weitgehend temperaturgesteuerten ProzeÃ der Erholung in grÃ¶ÃŸer 
MaÃŸ zuzulassen (s. Kap. 7.4). FÃ¼ ein im wesentlichen durch "strain har- 
dening" geprÃ¤gte Regime ("low temperature - high strain rate domain" 




Es stellt sich die Frage, ob die kristallplastische Deformation durch die Steige- 
rung der Differentialspannung beim Ãœbergan von einer Schieferung mit beglei- 
tenden ExtensionsbrÃ¼che zu einem konjugierten Schersystem eine Aufwer- 
tung erfahren hat, ob der GroÃŸtei der DeformationsbÃ¤nde und -1amellen in 
Quarzklasten gebildet worden ist, nachdem der weitgehend durch DrucklÃ¶ 
sungsprozesse kontrollierte Schieferungsvorgang eingeschrÃ¤nk worden ist (s. 
Kap. 9). Die gleiche Orientierung der kinematischen Hauptachsen wÃ¤hren des 
Schieferungsprozesses und der Entwicklung des konjugierten Schersystems (s. 
Kap. 5) lÃ¤Ã eine mÃ¶glich Unterscheidung der DeformationsbÃ¤nder ob syn-S, 
oder wÃ¤hren der Anlage des konjugierten Schersystems gebildet, nicht zu. 
Diese Aspekte werden in Kap. 9 weitergehend diskutiert. 
7.2 Deformationsmechanismen in Scherzonen 
Zu den wÃ¤hren des Schieferungsprozesses aktiven Deformationsmechanis- 
men (Kriechen durch DrucklÃ¶sung KristallplastizitÃ¤t superplastische Verfor- 
mung) tritt in Scherzonen Kataklase hinzu. Bezogen auf die Mechanismen 
Kriechen durch DrucklÃ¶sun und Kataklase (im Zusammenhang mit Scherzo- 
nen) sprechen GRATIER & GAMOND (1990) einerseits von aseismischen Druck- 
lÃ¶sungsbewegunge ("aseismic pressure solution slip") und andererseits von 
seismischen kataklastischen Bewegungen ("seismic cataclastic slip"). Zu den 
aseismischen Bewegungen mÃ¼sse auch KristallplastizitÃ¤ und superplastische 
Verformung gezÃ¤hl werden. Im folgenden werden die verschiedenen Deforma- 
tionsmechanismen abgehandelt. Aufgrund der Gleichartigkeit der Verfor- 
mungsmechanismen bei konjugierten Scherzonen, WestÃ¼berschiebunge so- 
wie steilen West- und Ostaufschiebungen wird auf eine Einzelbesprechung 
verzichtet. Die P-T-Bedingungen blieben im wesentlichen unverÃ¤nder (s. Kap 8 
bis 8.1.2). 
Die Gewichtung, die Ausbildung der genannten Deformationsmechanismen ist 
von folgenden Faktoren abhÃ¤ngi (ELLIOTT 1976, PATERSON 1978, SCHMID 
1983, ZULAUF 1990): 
- Mineralbestand 
- KorngrÃ¶ÃŸ 
- von der VerÃ¤nderun des primÃ¤re Mineralbestandes und der GefÃ¼g in der 
zeitlichen Entwicklung der Scherzone 
- von den Fluiddrucken und effektiven Spannungen 


zurÃ¼ckzufÃ¼hre Hingegen haben offensichtlich geringe Strainraten in Fieder- 
spalten und "pull-apart"-Strukturen das dynamische Gleichgewicht auf die Seite 
der kornheilenden Prozesse (Erholung) verschoben. Die DÃ¼nnschliffbeobach 
tungen zeigen auch, daÂ grobsuturierte Korngrenzen in gering deformierten 
Zonen (Bsp. Fiederspalten, "pull-apartu-Strukturen), hingegen feingezahnte 
Suturierung in durch hohen Strain charakterisierte Zonen (Y-FlÃ¤chen dominie- 
ren. Nach VOLL (1983, Vorlesungsskript) sind feingezahnte und grobgezahnte 
Suturierungen (ErholungsgefÃ¼ge in unmittelbar benachbarten Gesteinen 
ebenfalls eine Folge unterschiedlicher Strainraten. 
7.2.2 Aseismisches " ressure solution slip" 
Mineralisationen von Quarz, Calcit, Epidot, Chlorit, Prehnit und Pumpellyit in 
Fiederspalten, "pull-apart1'-Strukturen und HarnischflÃ¤che sowie DrucklQ- 
sungserscheinungen in P-Fltichen in Form von Stylolithen oder DrucklÃ¶sungs 
schieferung (s. Kap. 4.3.1) zeugen von ausgeprÃ¤gte LÃ¶sungs-FÃ¤llungs-Kri 
chen wÃ¤hren der Anlage der Scherzonen. Insbesondere in Scherzonen, die in 
psammitischen Schiefern, Tonschiefern und pyroklastischen Schiefern angelegt 
wurden, ist aseismisches "pressure solution slip"beherrschend (s. Abb. 7.2a). 
In pyroklastischen Brekzien ist dieser Mechanismus vorherrschend, wenn im 
primÃ¤re Gestein und in sekundtiren Scherzonenmineralisationen die Calcit- 
und insbesondere die Quarzanteile hoch, die Epidotanteile hingegen niedrig 
sind. DrucklÃ¶sungsprozess (LÃ¶sun - Transport - Ausfiillung) kQnnen in mas- 
sigen pyroklastischen Brekzien so effektiv sein, daÂ seismische kataklastische 
Bewegungen stark zurÃ¼ckgedrting und teils vÃ¶lli vermieden werden. 
Abb. 7.38: QuarzverformungsgefÃ¼g in einer "pull-apartt'-Struktur einer WestÃ¼berschiebung Die 
Quarzstraininkremente (Wachstumsrichtung von links oben nach rechts unten) zeigen durch 
suturierte Korngrenzen und Subkornbildung, verglichen mit QuarzverformungsgefÃ¼ge abseits 
von Scherzonen, intensive Warmbearbeitung (Ca 119). 
Abb. 7.3b: Ausschnitt eines Quarzlagenharnisches. EinschluBfahnen (Meile) aus feinstem 
Calcit und Chlorit belegen eine horizontale Ã–ffnungsgeschichte Die Orientierung der Quarzmi- 
neral-(fasern) weicht um ca. 70' von der Orientierung der EinschluÃŸfahne ab (vgl. Abb. 7.32) 
(Ca 11 9). 
Abb. 7 . 3 ~ :  VergrÃ¶ÃŸert Ausschnitt aus Abb 7.3b. (aus dem Bereich des rechten Pfeils): Feinste 
EinschluÃŸfahne sind in einem groÃŸe Winkel zu den Korngrenzen orientiert und belegen 
kornformkontrolliertes Quarzmineral-(faser)-wachstum (vgl. COX 1987). Rechts unten ist Sub- 
kornbildung zu beobachten (Ca 119). 
Die drei Abbildungen entstammen einem DÃ¼nnschlif aus einer WestÃ¼berschiebung ZugehÃ¶rig 
Y-FlÃ¤che verlaufen horizontal. Die Orientierung der drei Bilder ist identisch. Aus der Lage der 
Quarzstraininkremente in Abb. 7.3a laÃŸ sich ein sinistraler Schersinn ableiten. 

7.2.3 Seismische und aseismische kataklastische Bewegungen. 
ScherzonengefÃ¼g in Bewegungszonen, die massige pyroklastische Brekzien 
durchschlagen, reflektieren einen Spannungsabbau, der z.T. durch seismische 
Bewegungen erfolgt ist (s.u.). Die kompetenten pyroklastischen Brekzien zei- 
gen eine nur schwach ausgeprÃ¤gt Schieferung. Der Quarz- und Calcitanteil ist 
in diesem Gestein gering, der der bruchhaft reagierenden FeldspÃ¤te Pyroxene, 
Hornblenden und Epidote hingegen hoch. Wie auch in den quarzreichen 
Scherzonen sind hier DrucklÃ¶sungsprozess aktiv gewesen (s.u.), wenn auch 
in geringerem MaÃŸe Kristallplastische Deformation ist in den quarz- und calcit- 
armen ScherflÃ¤che in den Hintergrund gedrÃ¤ngt Die UnterstÃ¼tzun von 
aseismischem "pressure solution slip" durch kristallplastische Deformation ist 
nur gering. Die Kataklasite zeigen hÃ¤ufi eckige Klasten in einer unfoliierten, 
regellosen Matrix (s. Abb. 7.5b). Das Vorkommen von Klasten, die ein Ã¤ltere 
KataklasitgefÃ¼g aufweisen, zeugt von einer mehrmaligen Aufarbeitung des 
Kataklasits. Ein solches KataklasitgefÃ¼g dokumentiert, daÂ die Strainrate in 
der Scherzone stark schwankte, die VersÃ¤tz durch "stick-slip" erfolgten, was 
auf seismische kataklastische Bewegungen hindeutet. 
Neben den "regellosen Kataklasiten" gibt es foliierte Kataklasite, die in deutlich 
geschieferten pyroklastischen Brekzien entwickelt sind. Das KataklasitgefÃ¼g 
der Matrix zeigt eine "FlieÃŸtextur" Die kataklastische Matrix besteht aus fein 
zerriebenen Gesteins- und MineralbruchstÃ¼cken Parallel zu den P-FlÃ¤che ist 
oft eine feine Chloritmineralisation und DrucklÃ¶sun an Quarzklasten zu beob- 
achten. GrÃ¶ÃŸe Klasten, im Beispiel der Abb. 7 . 4 ~  magmatische Klinopyroxe- 
ne, wurden in X-Richtung gestreckt und in die P-FlÃ¤che eingeregelt. Chlorit- 
mineralisationen (untergeordnet auch Quarz, Epidot, Calcit) auf BrÃ¼che der 
Abb. 7.4a: Ausschnitt eines Quarzlagenharnisches einer WestÃ¼berschiebung der von Quarz- 
fiederspalten (T und Pfeile) durchschlagen wird. Die inkrementellen Bewegungen im Quarzla- 
genharnisch werden durch subhorizontale EinschluÃŸfahne wiedergegeben (vgl. 7.4b) (Ca 
118). 
Abb. 7.4b: Abb. 7.4a mit gekreuzten Nicols. Ein Winkel von 50" zwischen den subhorizontalen 
EinschluÃŸfahne und der Lage der Quarzmineral-(fasern) (Umgebung des Pfeils) dokumentiert 
formkontrolliertes Quarzfaserwachstum. Die Ã–ffnungsrichtun der Fiederspalte (T) wird durch 
VersÃ¤tz der EinschluÃŸfahne wiedergegeben (Ca 11 8). 
Abb. 7 . 4 ~ :  Abbildung einer kataklastischen Lineation (Streckung in P-FlÃ¤chen durch zerbro- 
chene und gestreckte magmatische Pyroxene. Aus der Lagebeziehung zwischen Y- und P- 
FlÃ¤ch lÃ¤Ã sich ein dextraler Bewegungssinn ableiten (Ca 118). 
Die drei Abbildungen und die Abb. 7.5a entstammen einem DÃ¼nnschlif einer WestÃ¼berschie 
bung und sind gleich orientiert. Der Bewegungssinn ist dextral. 

gestreckten Klasten und die beschriebenen DrucklÃ¶sunge in P-FlÃ¤che zeigen 
wÃ¤hren des kataklastischen FlieÃŸen gleichzeitig wirkende DrucklÃ¶sungspro 
zesse an. Die in der XY-Ebene des finiten Strainellipsoids gestreckten Klasten 
bilden eine kataklastische Lineation ab (vgl. TANAKA 1992). Mit der Ausbildung 
von R1-FlÃ¤che kommt es in den foliierten Kataklasiten teils zur antithetischen 
Rotation Ã¤ltere GefÃ¼ge Die Winkel zwischen den HauptscherflÃ¤che und den 
RiedelflÃ¤che pendeln meist zwischen 20 und 40'. WÃ¤hren das kataklastische 
"FlieÃŸgefuge stabiles Gleiten anzeigt, zeugen die spÃ¤te gebildeten RiedelflÃ¤ 
chen von seismischen Bewegungen. Nach Scherversuchen von MOORE et al. 
(1989) reflektieren RiedelflÃ¤che seismische Bewegung ("stick-slip"), wenn der 
Winkel zwischen GrenzscherflÃ¤ch und RiedelflÃ¤ch grÃ¶ÃŸ als 14' ist, hinge- 
gen aseismische, wenn der Winkel kleiner als 14' ist. Winkel zwischen 10' und 
14O sollen nach MOORE et al. (1 989) einen Wechsel zwischen "stick-slip" und 
stabilem Gleiten anzeigen. 
Foliierte Kataklasite dokumentieren aseismisches stabiles Gleiten. Regellose 
Kataklasite mit eckigen Klasten und insbesondere die groÃŸe Winkel zwischen 
R1 -FlÃ¤che und Grenzscher- oder HauptscherflÃ¤che legen hingegen seismi- 
sche Bewegungen nahe. 
Anhand einiger Beispiele soll verdeutlicht werden, wie sich die VerhÃ¤ltniss 
zwischen kristallplastischer Verformung, "pressure solution slip", kataklasti- 
schem FlieBens und "stick-slipl'-Bewegungen in der zeitlichen Entwicklung der 
Scherzonen ge8ndert haben, wie sich die Gewichtung der Deformationsme- 
ctianismen in diesen verschoben hat (folgende Seiten). In dem anschlieÃŸende 
Kapitel 7.3 werden Ursachen fÃ¼ die Mechanismenwechsel diskutiert. 
Abb. 7.5a: Mit Chlorit belegte R1-FlÃ¤ch (Pfeil), die die Anisotropie einer Ã¤ltere Fiederspalte 
reaktivierte, versetzt eine 2 mrn mÃ¤chtig HauptbewegungsflÃ¤ch (dunkel, Y) (Ca 118). 
Abb. 7.5b: Regelloser Kataklasit mit einem mehrere rnm groÃŸe eckigen Klasten, der mehrfach 
zerbrochen wurde. Das GefÃ¼g reflektiert "stick-slipt'-Bewegungen (Ca 10). 
Abb. 7 . 5 ~ :  Calcitdeformation in einem Calcit-Quarz-Lagenharnisch (WestÃ¼berschiebung) In- 
tensive Druckverzwillingung, Verbiegung der Lamellen und Druckverzwillingung (dÃ¼nn Zwil- 
lingslarnellen) in den groben Lamellen. Suturierte Korngrenzen, geknÃ¼pf an grobe Zwillingsla- 
mellen, zeugen von dynamischer Rekristallisation (nicht statisch, weil die rekristallisierten Be- 
reiche ebenfalls druckverzwillingt sind) (vgl. BURKHARD 1993) (vgl. Abb. 7.1 b) (Ca 365). 

a) Scherzone in geschieferter pyroklastischer Brekzie 
Das erste Beispiel beschreibt eine WestÃ¼berschiebung ausgebildet in einer 
geschieferten pyroklastischen Brekzie, die in einem frÃ¼he Deformationsstadi- 
um aseismisches "pressure solution slip" und kataklastisches FlieÃŸe zeigt. In 
der spÃ¤tere Bewegungsphase werden die genannten Deformationsmecha- 
nismen von kataklastischen "stick-slipl'-Bewegungen abgelÃ¶s (s.u.). Der Kon- 
takt der hellgrÃ¼ne und weiÃŸe Scherzone (FÃ¤rbun durch synkinematische 
Epidot-, bzw. Quarz- und Calcitmineralisationen) zum dunkelgrÃ¼ne Nebenge- 
stein ist scharf. 
Aseismisches "pressure solution slip" bildet sich in wenigen mm mÃ¤chtige 
Quarzlagenharnischen, die mit EinschluÃŸfahne dekoriert sind, ab. Letztere 
dokumentieren inkrementelle, den Y-FlÃ¤che parallele Bewegungen (s. Abb. 
7.4a,b). Soweit mikroskopisch noch auflÃ¶sbar handelt es sich bei den Ein- 
schluÃŸfahne und EinschluÃŸreihe um Calcite, Chlorite und Epidote. Chlorite 
zeigen, bezogen auf eine EinschluÃŸfahne eine einheitliche kristallographische 
Orientierung. Bei den anderen Mineralen kann dies infolge der sehr kleinen 
KorngrÃ¶ÃŸ nur vermutet werden. Die EinschluÃŸfahne und EinschluÃŸbÃ¤nd 
sind durch syntaxiales Wachstum bei RiÃŸÃ¶ffnun wÃ¤hren des antitaxialen 
Wachstums des Quarzes entstanden. BezÃ¼glic des Entstehungsmechanismus 
fÃ¼ EinschluÃŸfahne und EinschluÃŸbÃ¤nde sei auf Cox & ETHERIDGE (1983) 
verwiesen. 
In einem spÃ¤te Stadium der Scherzonenentwicklung werden das Nebenge- 
stein, der foliierte Kataklasit und die Quarzlagenharnische hÃ¤ufi von T-FlÃ¤che 
durchschlagen, die teils "crack-seaI1'-GefÃ¼g (meist Chlorite und Quarze), teils 
grobspÃ¤tig Quarzmineralisationen aufweisen. Die Bewegungen in der Scher- 
Zone erfahren gleichzeitig eine rÃ¤umlich Reduzierung auf Y-FlÃ¤chen die sich 
hÃ¤ufi auf GrenzscherflÃ¤che im Ãœbergan vom wenig deformierten Nebenge- 
stein und foliiertem Kataklasit konzentriert. Gleichzeitig kommt es insbesondere 
in foliierten Kataklasiten zur Ausbildung von RiedelflÃ¤che (Rl-FlÃ¤chen) Fie- 
derspalten, angelegt im foliierten Kataklasit, werden meist mit antitaxialen 
Chloriten und Quarzen mineralisiert. Sehr groÃŸ Winkel (40 - 50') zwischen 
RiedelflÃ¤che und Y-FlÃ¤che kommen durch eine Reaktivierung von Fieder- 
spalten durch R1-FlÃ¤che zustande (s. Abb. 7.5a). Weitere beobachtete se- 
kundÃ¤r ScherflachengefÃ¼g sind R2- und X-FlÃ¤chen Eine Unterscheidung 
dieser ScherflÃ¤che erfolgt nach dem Kriterium, ob sie mit oder gegen die Be- 
wegungsrichtung in der Scherzone einfallen (s. Abb. 4.28). Foliierte Kataklasite 
mit DrucklÃ¶sun und Chloritmineralisation in P-FlÃ¤che sowie die Bildung einer 
kataklastischen Lineation (s.0) zeigen aseismische Bewegungen an. Die Alters- 
relation zur Bildung der Quarzlagenharnische ist widersprÃ¼chlich was eine 
mehr oder weniger gleichzeitige Genese nahelegt. 
b) Scherzone in einer schwach geschieferten pyroklastischen Brekzie 
In Fortsetzung der Scherzone des Beispiels a) wurde in einer quarzreicheren 
Probe eine andere Verschiebung der Mechanismen beobachtet. Mit Quarzen 
mineralisierte Lagenharnische werden in diesem Scherzonenabschnitt, im 
Gegensatz zum vorherigen Beispiel, nur selten von Fiederspalten durchschla- 
gen; im Nebengestein treten jedoch Fiederspalten auf. In den Quarzlagenhar- 
nischen entwickelten sich R1-FlÃ¤chen die jedoch in Quarzen durch plastische 
Deformation abgebildet werden. Ein kleiner Winkel zwischen Y-FlÃ¤ch und 
RiedelflÃ¤ch indiziert stabiles Gleiten. Die Bezeichnung R1-FlÃ¤che ist hierbei 
mit Vorbehalt zu sehen. R1-FlÃ¤che sollen kataklastische Bewegungen reflek- 
tieren. Die R1-FlÃ¤che in Quarzen werden jedoch durch plastische Deformation 
abgebildet (es liegt ein mylonitisches GefÃ¼g vor, R1-FlÃ¤che wÃ¤re in diesem 
speziellen Fall als ECC-FlÃ¤che anzusprechen (vgl. PLATT & VISSERS 1984). 
Infolge des hohen Quarzanteils und fehlender Anisotropien (keine ausgeprÃ¤g 
ten 3,-FlÃ¤che im Nebengestein) wurden die VersÃ¤tz in der Scherzone durch 
stabiles "pressure solution slip" und kristallplastische Prozesse erreicht. Im Ne- 
bengestein (schwach geschieferte pyroklastische Brekzien) wurde kein kata- 
klastisches FlieÃŸe beobachtet. Durch die sehr intensiv wirkenden aseismi- 
sehen Mechanismen (KristallplastizitÃ¤ und "pressure solution slip") konnte der 
Spannungsabbau in der Scherzone vollzogen werden, ohne daÂ seismische 
kataklastische Bewegungen erforderlich gewesen wÃ¤re (vgl. SIBSON et al. 
1975). In der zeitlichen Entwicklung der Scherzone scheint KristallplastizitÃ¤ 
gegenÃ¼be DrucklÃ¶sungsprozesse an Gewicht gewonnen zu haben. 
C) Westuberschiebung in wechselgelagerten psammitischen Schiefern 
und Tonschiefern 
Scherzonen in stark anisotropen, an Phyllosilikaten und Quarzen reichen Ge- 
steinen zeigen fast ausschlieÃŸlic aseismische Bewegungen: "Pressure soluti- 
on slip" und kristallplastische Deformation. Die Abb. 7.2a zeigt eine Anzahl von 
hintereinander aufgereihten, mit Quarz mineralisierten "pull-aparti'-Strukturen 
und begleitenden Fiederspalten (die Scherzone ist eine untergeordnete West- 
Ã¼berschiebung wie sie in Abb. 4.30 wiedergegeben sind). Aus syntaxialen 
Chloriten bestehende EinschluÃŸfahne und EinschluÃŸbÃ¤nd geben die unge- 
fÃ¤h scherflÃ¤chenparallelen inkrementellen Offnungsbewegungen wieder. Die 
'pull-aparti'-Strukturen sind stets in psammitischen Schiefern aufgerissen (s. 
Abb. 7.2a). Es handelt sich hier, zumindest zum Teil, um eine Reaktivierung 
alter, im frÃ¼he Schieferungsstadium angelegter ExtensionsbrÃ¼ch (s. Kap. 
9.2.4). Zwischen den "pull-apart1'-Strukturen lokalisiert sich der Strain auf sehr 
schmale Zonen. 
DrucklÃ¶sun in P-FlÃ¤che von Westuberschiebungen, die psammitische und 
politische Schiefer durchschlagen, lÃ¤Ã sich im DÃ¼nnschlif nachweisen, wenn 
die S,-FlÃ¤che geschleppt worden sind, so daÂ eine Crenulierung der SI- 
FlÃ¤che mÃ¶glic war (s. Kap. 4.6.1, Abb. 4.34). Eine asymmetrische Crenulati- 
onsschieferung mit Phyllosilikatneubildung und DrucklÃ¶sung meist auf den 
Langschenkeln der Kleinfalten, zeigt die Bildung von P-FlÃ¤che an (s. Abb. 
4.32c,d). Sind die SI-FlÃ¤che ungefÃ¤h parallel zu potentiellen P-FlÃ¤che orien- 
tiert, lÃ¤Ã sich nicht unterscheiden, ob DrucklÃ¶sungsprozess in den Schiefer- 
flÃ¤che vollstÃ¤ndi auf den SchieferungsprozeÃ (syn-s,) oder teils auf die 
DrucklÃ¶sun in P-FlÃ¤che der WestÃ¼berschiebunge zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind. 
Gleiche Deformationsmechanismen wÃ¤hren des Schieferungsprozesses und 
wÃ¤hren der jÃ¼ngere GefÃ¼geentwicklun machen diese Unterscheidung un- 
mÃ¶glich Neben aseismischem "pressure solution slip" ist kristallplastische De- 
formation in Quarzen und Phyllosilikaten zu verifizieren. 
Nur selten finden sich R1-, R2- undloder X-FlÃ¤chen Der Winkel zwischen R1- 
und Y-FlÃ¤che pendelt zwischen 20- und 30';  dies spiegelt zunÃ¤chs seismi- 
sche Bewegungen wider. Zu beachten ist, daÂ es sich hier auch um reaktivierte 
ScherflÃ¤che des Ã¤ltere konjugierten Schersystems handeln kann, was 
ebenfalls die groÃŸe Winkel erklÃ¤re wÃ¼rde Die sehr seltenen R2- und X- 
FlÃ¤che zeigen ebenfalls "stick-slipl'-Bewegungen an. 
Generell sind fÃ¼ alle in Tonschiefern, psammitischen Schiefern und pyroklasti- 
sehen Schiefern gebildete Scherzonen "aseismisches pressure solution slip" 
und KristallplastizitÃ¤ die dominierenden Verformungsmechanismen. 
d) Westaufschiebung in geschieferter pyroklastischer rekzie; Reaktivie- 
rung einer Ã¤ltere Scherzone 
Ein drittes Beispiel umfaÃŸ eine steile Westaufschiebung (s. Kap. 4.7.2). Die 
Scherzone zeigt strafflagige Harnische, die zum einen mit Pumpellyit und un- 
tergeordnet mit Epidot, Chlorit und Calcit, zum anderen mit Prehnit und Calcit 
mineralisiert sind. Weiterhin sind T-FlÃ¤che mit den gleichen Mineralisationen 
zu beobachten. Das aseismische "pressure solution slip" und kristallplastische 
Deformation hat hier Ã¼be die gesamte Scherzonenentwicklung - bezogen auf 
die westaufschiebende Phase - gewirkt (s. Kap. 4.7.2). Erst bei der jÃ¼ngere 
ostaufschiebenden Phase wurden seismische kataklastische Prozesse 
(erkennbar am groÃŸe Winkel zwischen RiedelflÃ¤che und Haupscher- oder 
GrenzscherflÃ¤chen) neben den weiter wirksamen kristallplastischen Mecha- 
nismen und DrucklÃ¶sungsprozessen aktiv (siehe folgendes Kapitel). 
7.3 GrÃ¼nd fÃ¼ die Mechanismenwechsel in Scherzonen 
Oft ist zu beobachten, daÂ sich in Scherzonen, die in pyroklastischen Brekzien 
angelegt sind, der Spannungsabbau zunÃ¤chs durch "pressure solution slip" 
(Bildung von Quarzlagenharnischen) und kataklastisches FlieÃŸe vollzogen 
hat. Diese aseismischen Mechanismen werden in der spÃ¤te Bewegungsphase 
der Scherzone von "stick-slip" abgelÃ¶st Die Bewegungen beschrÃ¤nke sich auf 
wenige Y-FlÃ¤che (oft als GrenzscherflÃ¤chen und sekundÃ¤r ScherflÃ¤chenge 
fÃ¼g (R1, untergeordnet auch X- und R2-FlÃ¤chen) Die GrÃ¶Ã des inkrementel- 
len Spannungsabbaus wird auch durch die Form der MinerafausfÃ¤llunge re- 
flektiert. In Fiederspalten, die im Wechsel mit seismischen Bewegungen akti- 
viert wurden (Prinzip des "seismic pumping" nach SIBSON et al. 1975), legen 
meist grÃ¶ber "crack-seaI1'-GefÃ¼g undloder grobspÃ¤tig Mineralisationen grÃ¶ 
ÃŸer inkrementelle Bewegungen nahe als die feineren "crack-seal1'-GefÃ¼g der 
Quarzlagenharnische. Feine "crack-seall'-GefÃ¼g reflektieren geringere Span- 
nungsabfÃ¤ll im Gestein als grobspÃ¤tig Mineralisationen (GRATIER & GAMOND 
(1990). Die mit feinen "crack-seall'-GefÃ¼ge dekorierten Quarzlagenharnische 
zeugen davon, daÂ die durch aseismisches "pressure solution slip" (LÃ¶sun - 
Transport - AusfÃ¤llung erfolgten Scherbewegungen bei geringen Scherspan- 
nungen vonstatten gegangen sind. Entscheidend fÃ¼ die Dominanz eines 
aseismischen Mechanismus (hier: "pressure solution slip" und Kataklase) ist 
die Energie, die fÃ¼ den jeweiligen Mechanismus aufgewendet werden muÃŸ 
bzw. welcher Mechanismus die Resistenz des Gesteins gegen Deformation 
leichter Ã¼berwinde (GRATIER & GAMOND 1990). Nach dem Modell des "seismic 
pumping" (SIBSON et al. 1975) wird ein rapides Absinken der Scherspannung in 
der Phase des Scherbruches angenommen. Aseismisches "pressure solution 
slip" bewirkt durch Deponierung von Material in Quarzlagenharnischen und 
Fiederspalten, welches in P-FlÃ¤che druckgelÃ¶s wurde, einen kontinuierlich 
wirkenden Spannungsabbau (dies gilt auch fÃ¼ KristallplastizitÃ¤ und kataklasti- 
sches FlieÃŸen) Erst wenn die aseismischen Mechanismen nicht mehr in der 
Lage sind dem Spannungsaufbau in der Bewegungszone entgegenzuwirken, 
kommt es bei Ãœberschreitun der Scherfestigkeit des Gesteins zu seismischen 
ScherbrÃ¼che und bei Wiederholung zu periodisch wiederkehrenden rapiden 
SpannungsabfÃ¤lle (s. SIBSON et al. 1975). Der Mechanismenwechsel - bes- 
ser die unterschiedliche Gewichtung der Mechanismen - kann eine Kombina- 
tion verschiedenster Ursachen haben (einerseits Entfestigungs-, andererseits 
Festigungsmechanismen, Schwankungen von Fluiddrucken und Scherspan- 
nungen (s.u.)). 
Bei WestÃ¼berschiebungen die in intensiv geschieferten pyroklastischen 
Brekzien angelegt worden sind, ist eine Schleppung der SI-FlÃ¤che zu beob- 
achten. Durch die Schleppung bzw. die synthetische Rotation gerieten die S,- 
FlÃ¤chen die eine Zone reduzierter Scherfestigkeit darstellen, in eine fÃ¼ Scher- 
bewegungen gÃ¼nstig Position. Dadurch wurde die Scherfestigkeit der Bewe- 
gungszone gemindert, was aseismische kataklastische Bewegungen (kataklas- 
tisches FlieÃŸen begÃ¼nstig hat. Als weitere Entfestigungsmechanismen wirken 
Phyllosilikatneubildungen (einerseits durch geringe KorngrÃ¶ÃŸ und anderer- 
seits durch basales Gleiten) und Streckung bzw. Bruch von Klasten (KorngrÃ¶ 
ÃŸenreduzierun - diese auch weiterhin durch DrucklÃ¶sun an Klasten) (s. 
SCHMID 1983, ONCKEN 1989, ZULAUF 1990). Die Resistenz der Bewegungszone 
gegen kataklastisches FlieÃŸe wird durch Phyllosilikatneubildung sukzessive 
verringert. Die genannten Mechanismen wirken alle entfestigend, so daÂ die 
Ursache fÃ¼ den Ãœbergan vom kataklastischen FlieÃŸe zu rupturellen Bewe- 
gungen im Beispiel a) des Kapitels 7.2.3 eine andere Ursache haben muÃŸ 
Nach Versuchen von MOORE et al. (1989) kÃ¶nne ansteigende effektive Um- 
schlieÃŸungsdrucke die auf absinkende Fluiddrucke zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind, oder 
steigende Temperaturen einen Mechanismenwechsel von aseismischen zu 
seismischen Bewegungen hin auslÃ¶sen Die Temperatur kann fÃ¼ den Mecha- 
nismenwechsel in den Scherzonen des bearbeiteten Profils nicht verantwortlich 
sein: Fazieskritische Mineralparagenesen und insbesondere die Calcit- und 
QuarzverformungsgefÃ¼g zeigen, daÂ die Temperatur bei der Deformation der 
Bowers-Supergruppe weitgehend stabil geblieben ist (s. Kap. 8.1 .I und 8.1.2). 
Steigende effektive UmschlieÃŸungdruck werden als der wahrscheinlichste 
Grund fÃ¼ den Ãœbergan von aseismischen zu seismischen Bewegungen an- 
gesehen. Mit einem Anstieg des effektiven UmschlieÃŸungsdrucke von 50 auf 
100 MPa (bei 200Â°C verdoppelte sich nach Versuchen von MOORE et al. 
(1989) die Scherfestigkeit einer illitreichen Scherzone. WÃ¤hren eine KorngrÃ¶ 
ÃŸenreduzierun durch DrucklÃ¶sun oder kataklastische Prozesse entfestigend 
wirkt, wird gleichzeitig die PermeabilitÃ¤ der Scherzone erhÃ¶ht Es ist vorstell- 
bar, daÂ dies zu einer verstÃ¤rkte Abfuhr und damit zu einem Absinken der 
Fluiddrucke und somit indirekt zur ErhÃ¶hun der Scherfestigkeit in der Scher- 
Zone beitrÃ¤g (vgl. Kap. 9). 
Als ein weiterer Festigungsmechanismus kann auch die Umlagerung von 
drucklÃ¶sliche Material (Quarz und Calcit) angesehen werden: Die Deponie- 
rung von Quarz und Calcit in Lagenharnischen, Fiederspalten und "pull-spart1'- 
Strukturen sowie DrucklÃ¶sun in P-FlÃ¤che lÃ¤Ã in und in der Umgebung von 
Scherzonen des bearbeiteten Profils auf grÃ¶ÃŸe Materialumlagerungen 
schlieÃŸen Mit Verlagerung von Quarz kann die Kompetenz der Scherzonen- 
gesteine (hier bezogen auf DrucklÃ¶sungsprozesse erhÃ¶h werden. Wenn die 
LÃ¶sungsbereich an Quarz stark verarmt sind, der Ã¼berwiegend Teil des 
Quarzes in AusfÃ¤llungsbereiche mineralisiert worden ist, verschlechtern sich 
die Voraussetzungen fÃ¼ den aseismischen ProzeÃ des "pressure solution slip". 
Um die Strainrate konstant zu halten, mÃ¼ÃŸt fÃ¼ das aseismische "pressure 
solution slip" grÃ¶ÃŸe Scherspannungen aufgewendet werden (ausfÃ¼hrlich 
Besprechung hierzu in Kap. 9.4). Durch die Verschlechterung der Bedingungen 
fÃ¼ "pressure solution slip" kommen fÃ¼ die anfallenden Bewegungen, d.h. fÃ¼ 
den Spannungsabbau in der Scherzone kataklastische seismische (Beispiel a: 
Phyllosilikatreiche pyroklastische Brekzie), wie auch aseismische oder kristall- 
plastische Prozesse (Beispiel b: massige, kaum geschieferte pyroklastische 
Brekzie) verstÃ¤rk zum Zuge. 
Ein besonderer Fall des Mechanismenwechsel zeigt sich im Beispiel einer ver- 
tikalen Scherzone in pyroklastischen Brekzien der Glasgow-Formation. Die 
Scherzone zeigt zwei Bewegungsphasen, die einen entgegengesetzten Bewe- 
gungssinn aufweisen (s. Kap. 4.7.2). Die in der ersten Bewegungsphase gebil- 
deten Prehnit-Pumpellyit-Lagenharnische setzten an Stufen an. Diese Stufen 
sowie auch viele andere in der ersten Bewegungsphase angelegten GefÃ¼g 
wirkten in der zweiten Bewegungsphase "verhakend". ScherzonengefÃ¼ge die 
in der westaufschiebenden Phase entfestigend wirkten, fÃ¼hrte bei der Reakti- 
vierung zu einem rapiden Anstieg der Scherfestigkeit. 
Die Beobachtung, daÂ eine von feinkristallinen Calcitlagen eingeschlossene 
kompetente Pumpellyitlage (letztere wÃ¤hren der westaufschiebenden Phase 
mineralisiert) wÃ¤hren der ostaufschiebenden Phase zunÃ¤chs eine interne 
Faltung zeigt, die spÃ¤te von einer asymmetrischen Boudinierung abgelÃ¶s wird 
(s. Kap. 4.7.2 und Abb. 4.41 b,c), lÃ¤Ã sich mÃ¶glicherweis folgendermaÃŸe er- 
klÃ¤ren Die Y-flÃ¤chenparallele Calcitlagen, so wird vermutet, erfuhren durch 
kristallplastische Deformation eine KorngrÃ¶ÃŸenreduzierun die einen Mecha- 
nismenwechsel zu superplastischer Verformung auslÃ¶st - hierfÃ¼ sprechen 
die extrem kleinen KorngrÃ¶ÃŸ (vgl. NICOLAS & POIRIER 1976, SCHMID 1983) (s. 
Abb. 4.41 b). Die Scherfestigkeit in den mit Calcit belegten Y-FlÃ¤che konnte so 
stark herabgesetzt werden, daÂ sich keine grÃ¶ÃŸer Scherspannungen mehr 
aufbauen konnten, die fÃ¼ die interne Faltung der Pumpellyitlage notwendig 
gewesen wÃ¤ren Mit der Strainkonzentration auf die feinkristallinen Calcitlagen 
reagierte die kompetente Pumpellyitlage durch Boudinierung ohne weitere In- 
terndeformation (s. Abb. 4.41~).  
7.4 Vergleich von Erholungs- und DeformationsgefÅ¸ge wahrend des 
Schieferungsprozesses und der Anlage von Scherzonen 
In Scherzonen (konjugiertes Schersystem, WestÃ¼berschiebungen steile West- 
und Ostaufschiebungen) weist kristallplastische Deformation einen hÃ¶here 
Prozentsatz als wÃ¤hren des Schieferungsprozesses auf. Strainfreie Quarz- 
AltkÃ¶rne sind sehr oft in geschieferten Gesteinen (s. Abb. 9a), jedoch nicht in 
und in der unmittelbaren Umgebung der Scherzonen zu beobachten. Die we- 
sentliche Ursache hierfÃ¼ ist in den gestiegenen differentiellen Spannungen 
wÃ¤hren der Anlage der Scherzonen zu sehen. 
Argumente fÃ¼ hÃ¶her Temperaturen wÃ¤hren der Scherzonenentwicklung 
(konjugierte Scherzonen, WestÃ¼berschiebungen steile Aufschiebungen) liefern 
im DÃ¼nnschlif beobachtete Deformations- und ErholungsgefÃ¼g von Quarzen 
und Calciten: FÃ¼ einen Vergleich der Gewichtung von Quarzdeformations- und 
QuarzerholungsgefÃ¼ge wurden infolge der HeterogenitÃ¤ der Gesteine und der 
sich hieraus ergebenden unterschiedlichen Strainverteilung vergleichbares 
Probenmaterial gewÃ¤hlt AusgewÃ¤hl wurden QuarzgÃ¤ng in Tonschiefern, die 
zum einen als Quarz-Fiederspalten in einer WestÃ¼berschiebun mineralisiert 
worden sind, und zum anderen QuarzgÃ¤nge die im frÃ¼hste Faltungsstadium 
angelegt worden sind und wÃ¤hren des Schieferungsprozesses deformiert 
wurden. Im DÃ¼nnschlif lÃ¤Ã sich erkennen, daÂ strainiduzierte GrenzflÃ¤chen 
wanderung bei Quarzen in Fiederspalten von WestÃ¼berschiebunge intensiver 
ist als bei Quarzen in GÃ¤ngen die wÃ¤hren des Schieferungsprozesses de- 
formiert worden sind. In Fiederspalten der Scherzone weisen die deformierten 
Quarze somit eine intensivere Warmbearbeitung als die wÃ¤hren des Schiefe- 
rungsprozesses deformierten Quarze auf, obwohl die KaltbearbeitungsgefÃ¼g 
in ihrer IntensitÃ¤ vergleichbar sind. 
Das dynamische Gleichgewicht von kornschÃ¤digende und kornheilenden Pro- 
zessen wird durch steigende Temperaturen undloder sinkende Strainraten zu 
den Erholungsprozessen hin verschoben. Deren treibende Kraft ist die Reduk- 
tion der durch Kaltbearbeitung erzeugten Strainenergie. Ein hÃ¶here Verfor- 
mungsgrad bzw. eine hÃ¶her Deformationsenergie bewirkt ein Absinken der 
Temperungstemperatur (VOLL 1976, ELLIOTT 1973, NICOLAS & POIRIER 1976). 
Ein hÃ¶here differentieller Stress wÃ¤hren der Scherzonenentwicklung fÃ¶rder 
kristallplastische, kornschÃ¤digend Prozesse, was zu einem hÃ¶here Verfor- 
mungsgrad fÃ¼hr und wie oben erwÃ¤hnt eine Herabsetzung der Tempe- 
rungstemperatur zur Folge hatte. Westaufschiebungen zugehÃ¶rig Fiederspal- 
ten (gering deformierte Zonen von WestÃ¼berschiebungen und Quarzgiinge, 
die im frÃ¼hste Faltungsstadium mineralisiert worden sind (wÃ¤hren des 
Schieferungsprozesses stÃ¤rke plastisch deformierte, weil kompetentere Zo- 
nen) weisen einen vergleichbaren Verformungsgrad auf. Die ausgeprÃ¤gtere 
ErholungsgefÃ¼g wÃ¤hren der Anlage der WestÃ¼berschiebunge kÃ¶nne aus 
diesem Grund nur auf gegenÃ¼be dem SchieferungsprozeÃ gestiegene Tempe- 
raturen zurÃ¼ckgefÃ¼h werden. 
Aus GelÃ¤nde und Laborbeobachtungen schlieÃŸe GROSHONG et al. (1984), 
RoWE & RUTTER (1990) und BURKHARD (1993), daÂ die Dicke von Deformati- 
onszwillingen in Calciten im wesentlichen von der Temperatur kontrolliert wird. 
Die EinfluÃŸmÃ¶glichke von Strainrate, KorngrÃ¶ÃŸ Kornorientierung und diffe- 
rentiellem Stress auf die Zwillingsmorphologie wird von den Autoren als gering 
erachtet. 
WÃ¤hren den verschiedenen Deformationsakten (Schieferung, Bildung von 
Scherzonen) sind neben dÃ¼nne auch dicke Zwillinge zu beobachten, die teils 
durch plastische Deformation verbogen werden. Dicke undeformierte Zwillings- 
lamellen treten nach BURKHARD (1993) bei Temperaturen zwischen 150 und 
300'C auf, plastisch deformierte (verbogene) hingegen erst ab Temperaturen 
von mehr als 200Â°C Subkornbildung, die an Calcitzwillingslamellen ansetzt, ist 
insbesondere bei WestÃ¼berschiebunge wesentlich hÃ¤ufige zu beobachten als 
bei Calciten, die wÃ¤hren des Schieferungsprozesses deformiert worden sind 
(vgl. Abb. 7 . 5 ~  und 7.1b). Nach BURKHARD (1993) reflektiert eine von Calcitzwil- 
lingen ausgehende Subkornbildung ("twin-boundary migration recrystallization", 
nach VERNON (1981)) Mindesttemperaturen von 250Â°C Nach den Ergebnissen 
der DÃ¼nnschliffuntersuchunge hat die Temperatur wÃ¤hren des Schiefe- 
rungsprozesses 250-C gerade erreicht, wÃ¤hren sie bei der Scherzonenent- 
wicklung (konjugiertes kompressives Schersystem, WestÃ¼berschiebungen 
steile Aufschiebungen) Ã¼berschritte worden ist (s. Kap. 8.1.2). Weil Subkorn- 
bildung ein thermisch aktivierter ProzeÃ ist, ist er fÃ¼ eine Temperaturabschiit- 
zung zuverlÃ¤ssige als eine AbschÃ¤tzung die auf der Morphologie von Zwil- 
lingslamellen beruht. 
Die Tatsache, daÂ plastische QuarzdeformationsgefÃ¼g ("low temperature 
ductile fractures") abseits der Scherzone erhalten bleiben, wÃ¤hren sie in direk- 
ter und unmittelbarer Umgebung von Scherzonen durch "recovery" abgebaut 
werden, erfordert in den Scherzonen sowie in deren unmittelbaren Umgebung 
hÃ¶her Temperaturen als in Gesteinen abseits der Scherzonen. Neben der 
Verwendung der Scherzonen als "Transportbahnen" fÃ¼ Fluide scheint auch ein 
advektiver WÃ¤rmetranspor in ihnen wirksam gewesen zu sein. FERRY & DIPPLE 
(1991) fordern fÃ¼ die Regional- und fÃ¼ die Kontaktmetamorphose Massen- 
transport durch Advektion, wÃ¤hren WÃ¤rmetranspor durch WÃ¤rmeleitun und 
untergeordnet durch Advektion erfolgen soll. Mit der Lokalisierung von Strain 
auf Scherzonen ist auch eine Konzentration des Fluiddurchsatzes auf Scherzo- 
nen verbunden (u.a. SIBSON et al. 1975, SIBSON 1988, 1990). Dies sollte einem 
advektiven WÃ¤rmetranspor fÃ¶rderlic gewesen sein (s. Kap 12.2). WÃ¤hren 
des Schieferungsprozesses konnten die Fluide das Gestein noch gleichmÃ¤ÃŸ 
verteilt - abgesehen von PermeabilitÃ¤tsunterschiede - durchstrÃ¶men wÃ¤h 
rend der Scherzonenbewegung scheint dieser mehr oder weniger auf die 
Scherzonen begrenzt zu sein (s. Kap. 9.5). Obwohl der Gesamtdurchsatz von 
Fluiden durch die Gesteine der Bowers-Supergruppe im Ãœbergan von Schiefe- 
rung zu ScherbrÃ¼che absackte (s. Kap. 12.2), sollte durch die Konzentration 
des Fluidtransportes auf Scherzonen pro Zeit ein hÃ¶here Fluiddurchsatz ent- 
lang diesen als entlang den SchieferflÃ¤che erfolgt sein. Die groÃŸe Fluidmen- 
gen, begrenzt auf die engen Bereiche der Scherzonen, verbesserten die Be- 
dingungen fÃ¼ einen advektiven WÃ¤rmetranspor und erklÃ¤re die Tempera- 
turdifferenz zwischen den Scherzonen und den umgebenden Gesteinen. Die 
beobachtete TemperaturerhÃ¶hun lÃ¤Ã sich so ohne weitere Absenkung 
und/oder ErhÃ¶hun des Temperaturgradienten erklÃ¤re (folgendes Kapitel). 
Die Deformationspfad wurde im bearbeiteten Profil nicht von sinkenden Tempe- 
raturen begleitet. ErholungsgefÃ¼g in Quarzen und Calciten belegen, daÂ es im 
Gegenteil eine leichte, auf Scherzonen begrenzte TemperaturerhÃ¶hun gege- 
ben hat. Die Temperatur wÃ¤hren der Schieferung kann mit 23OQC, eher an die 
250Â°C die Temperatur in den Scherzonen mit 250Â°C eher mit 260-C bis 
270'C angesetzt werden (s. Kap. 8). Die nach der Schieferung beobachtete 
Temperatursteigerung in den Scherzonen sollte 30'C kaum Ã¼berschritte ha- 
ben. Beginnende dynamische Rekristallisation wurde nur in einer WestÃ¼ber 
schiebung beobachtet. Die Temperungstemperatur der Quarzrekristallisation 
(275'C) ist zwar lokal erreicht, jedoch nicht wesentlich Ã¼berschritte worden. 
8 Metamorphose 
Die drei bebrobten Gebiete, unterer Carryer Gletscher, Index Spur und Mt. 
Bruce, zeigen unterschiedliche P-T-Bedingungen (s. Abb. 1.2). Metamorphose- 
daten fÃ¼ das BT, ermittelt mit verschiedenen Methoden, wurden von einer 
Vielzahl von Autoren verÃ¶ffentlich (LAIRD et al. 1982, BRADSHAW et al. 1982, 
WODZICKI et al. 1982, JORDAN et al. 1984, WODZICKI & ROBERT 1987, BUGGISCH 
& KLEINSCHMIDT 1989, KLEINSCHMIDT et al. 1991). Der Literatur zur Folge sollen 
die Bowers-Supergruppe und die Robertson-Bay-Gruppe eine "very low gradeu- 
Metamorphose (teils wird auch eine "low grade1'-Metamorphose beschrieben) 
aufweisen, die Millen-Schiefer, das Husky- und Lanterman-Konglomerat hinge- 
gen eine "low grade3'-Metamorphose. Insbesondere in der Bowers-Supergrup- 
pe differieren die angegebenen P-T-Daten erheblich. Es besteht den obenge- 
nannten Autoren zur Folge keine einheitliche Meinung darÃ¼ber ob innerhalb 
der Bowers-Supergruppe MetamorphosesprÃ¼ng undloder tektonische Diskor- 
danzen vorliegen oder nicht (s. Kap. 8.1). Die P-T-AbschÃ¤tzunge in den drei 
beprobten Gebieten werden mit Hilfe von Mineralparagenesen und Mineralver- 
formungsgefÃ¼ge vorgenommen (s. Kap. 8.1 1 ff). 
8.1 P-T-Bedingungen in Gesteinen der Bowers-Supergruppe 
Einleitung 
In der Sledgers-Gruppe der nÃ¶rdliche Bowers Mountains leiten JORDAN et al. 
(1984) aus der Mineralparagenese Quarz-Chlorit-Epidot-Aktinolith Â Calcit und 
Titanit die niedrigste Subfazies der GrÃ¼nschieferfazie ab. Nach WODZICKI et al. 
(1982) und ADAMS et al. (1982) soll die Leap-Year- und Mariner-Gruppe eine 
Prehnit-Pumpellyit-fazielle, die Sledgers-Gruppe hingegen teils eine Prehnit- 
Pumpellyit-fazielle und teils eine Pumpellyit-Aktinolith-fazielle Metamorphose 
aufweisen. Die gesamte Bowers-Supergruppe soll nach WODZICKI et al. (1982) 
in einem Temperaturbereich zwischen 330 - 400-C bei 4 bis 5 kbar deformiert 
worden sein. Nach WODZICKI & ROBERT (1987) unterlag die gesamte Bowers- 
Supergruppe einer "very low grade1'-Metamorphose der Prehnit-Pumpellyit- 
Fazies. BRADSHAW et al. (1982) wollen in der Bowers-Supergruppe zwei ther- 
mische Ereignisse erkannt haben: WÃ¤hren des jÃ¼ngere silurischen (K-Ar- 
Alter zwischen 400 und 420 Ma., siehe auch Kap. 2.3.1) soll die Mariner- 
Gruppe geschiefert worden sein. Ein Ã¤ltere thermisches Ereignis (ca. 500 Ma) 
soll auf die Granite Harbour Intrusiva zurÃ¼ckzufÃ¼hr sein. Letzteres ist jedoch 
unwahrscheinlich, da die Granite Harbour Intrusiva nur im Wilson Terrane zu 
finden sind (s. Abb. 1.1). GIBSON & WRIGHT (1985) und FINDLAY (1987b, 1992) 
fordern fÃ¼ ihre plattentektonischen Modelle eine prÃ¤-Leap-Yea Metamorphose 
in der Sledgers- und Mariner-Gruppe. Die strukturgeologischen Ergebnisse 
(siehe gesamtes 4. Kapitel) widerlegen jedoch die Annahmen von GIBSON & 
WRIGHT (1985) und FINDLAY (1992) eindeutig. Daten zur IllitkristallinitÃ¤ doku- 
mentieren Deformationsternperaturen von 200Â° bis 300'C fÃ¼ Gesteine der 
Sledgers- und Mariner-Gruppe (BUGGISCH & KLEINSCHMIDT 1989). Druckab- 
schatzung mittels bo-Methode an Hellglimmern von K L E ~ N ~ ~ H M ~ D T  et al. (1991) 
wÃ¼rde ÃœberlagerungsmÃ¤chtigkeit von ca. 15 km erfordern. VerknÃ¼pf man 
die TemperaturabschÃ¤tzunge von 200Â° bis 300-C von BUGGISCH & 
KLEINSCHMIDT (1989) mit den geforderten ÃœberlagerungsmÃ¤chtigkeit von 
KLEINSCHMIDT et al. (1 991), wÃ¤r das Ergebnis eine druckbetonte Metamorpho- 
se, wie sie Subduktionszonen charakterisiert (der geothermische Gradient wird 
von KLEINSCHMIDT et al. (1991) mit 13'C bis 15-C angenommen). Die in der 
Literatur fÃ¼ die Bowers-Supergruppe geforderten Drucke (3 - 7 kbar) und Tem- 
peraturen (200'C - 400Â°C schwanken in einem nicht tolerierbaren Bereich. 
8.1 .I P-T-Abschatzung mittels Mineralparagenesen 
Vorwiegend andesitische Vulkanitbrekzien und -klasten enthalten als metamor- 
phe Minerale Pumpellyit, Prehnit, Chlorit, Quarz, Calcit, Seladonit (?), K- 
Vermiculit (?) und Titanit (? = durch EDX-Analysen vermutet). FÃ¼ eine P-T- 
AbschÃ¤tzun wird auf P-T-Diagramme von WINKLER (1979) und LIOU et al. 
(1987) zurÃ¼ckgegriffen Fazieskritische Mineralparagenesen treten wÃ¤hren 
der Schieferung und wÃ¤hren den spÃ¤tere Deformationsakte auf. Als nÃ¤chste 
werden die fazieskritischen Minerale besprochen. Wenn nicht ausdrÃ¼cklic er- 
wÃ¤hnt bezieht sich der folgende Text auf die wahrend des Schieferungspro- 
zesses gewachsenen Minerale. 
Pumpellyit 
Pumpellyit findet sich in hornblende- und plagioklasfÃ¼hrende intermediÃ¤re bis 
basischen pyroklastischen Gesteinen. Zum einen verdrÃ¤ng er die Anorthitkom- 
ponente der Plagioklase (s. Abb. 8.1a), zum anderen tritt er in vulkanischen 
BlasenfÃ¼llunge mit Epidot, Chlorit (s. Abb. 8.1b), Calcit, Seladonit (?) und K- 
Vermiculit (?) auf, Auf Rissen des gleichen Gesteins findet man ihn oft allein 
oder mit Epidot undloder Chlorit. In Calcit-Quarz-Prehnit-GÃ¤nge ist Pumpellyit 
seltener ausgebildet. Bei der VerdrÃ¤ngun von Plagioklas ist meist ein feines 
PumpellyitgekrÃ¶s zu beobachten. In GÃ¤nge und BlasenfÃ¼llunge zeigt Pum- 
pellyit hÃ¤ufi eine radialstrahlige Ausbildung. 
Synkinematische Pumpellyitbildung wurde u.a. in einer steilen Westaufschie- 
bung beobachtet. Ein feines PumpellyitgekrÃ¶s mit Epidot, Prehnit, Chlorit und 
CaIcitIQuarz tritt in Lagenharnischen auf (s. Abb. 8.1e, 4.41 und 4.42). In Fie- 
derspalten finden sich oft monomineralische Pumpellyitmineralisationen. 
Im DÃ¼nnschlif weist Pumpellyit meist ein intensives GrÃ¼ auf. BrÃ¤unlich-gelb 
Farben und blaugrÃ¼n bis tÃ¼rkis Farben sind ebenfalls zu sehen. Die tÃ¼rkis 
FÃ¤rbun ist aller Wahrscheinlichkeit nach auf ein hohes AIIFe-VerhÃ¤ltni zu- 
rÃ¼ckzufÃ¼hr (Probe Ca 148h, siehe EDX-Analysen im Kap. 16). 
Prehnit 
Prehnit tritt hauptsÃ¤chlic in calcitfÃ¼hrende GÃ¤nge (s. Abb. 8.1a) und unter- 
geordnet als VerdrÃ¤ngungsproduk der Anorthitkomponente der Plagioklase 
auf. Wie auch Pumpellyit ist Prehnit, auch wenn er auf GÃ¤nge vorkommt, an 
intermediÃ¤r bis basische pyroklastische Gesteine geknÃ¼pft Auf GÃ¤nge ist 
Prehnit oft radialstrahlig-blÃ¤ttri ausgebildet. Er ist mit Calcit, Quarz und Pum- 
pellyit verwachsen. Als VerdrÃ¤ngungsproduk der Anorthitkomponente der Pla- 
gioklase bildet er teils ein feines MineralgekrÃ¶se das bei einer Art Sammel- 
kristallisation grÃ¶ÃŸer gleich orientierte xenomorphe Minerale bildet. 
Prehnit konnte auch in WestÃ¼berschiebunge und steilen Westaufschiebungen 
nachgewiesen werden (s. Abb. 4.41 und 8.1c,e). Er lÃ¤Ã sich in calcitfÃ¼hrende 
Fiederspalten, in der NÃ¤h der HauptscherflÃ¤che und in Lagenharnischen in 
Paragenese mit Pumpellyit, Calcit, Quarz, Epidot und Chlorit nachweisen. 
Chlorite 
Chlorite bilden die SchieferflÃ¤che ab, treten als Druckschattenmineralisationen 
und auf ExtensionsbrÃ¼che auf. HÃ¤ufi ist Chlorit als Umwandlungsprodukt von 
Klinopyroxenen und Amphibolen zusammen mit Epidot nachzuweisen. In 
Scherzonen (insbesondere in P- und T-FlÃ¤che ist meist ebenfalls Chloritbil- 
dung zu beobachten. Mikroskopie (Charakter der Hauptzone, Doppelbrechung) 
und EDX-Analysen dienten einer groben AbschÃ¤tzun des Chloritchemismus. 
Mit den Ergebnissen der EDX-Analysen (es wurden keine Standards verwen- 
det) konnte die Substitution des Siliziums durch Aluminium in der Tetraeder- 
position und die Substitution des Magnesiums durch das Eisen in der Oktae- 
derposition nur grob bestimmt werden - infolge des in allen EDX-Analysen 
beobachteten SiliziumÃ¼berschusse sind die errechneten Werte fÃ¼ Mol-% All41 
als zu hoch, die Werte fÃ¼ Mol-% FeFI als zu niedrig anzusehen. GemÃ¤ dem 
chemischen Variationsdiagramm fÃ¼ Orthochlorite (TROGER 1969) geben sich 
die Chlorite in fast allen Gesteinen (pyroklastische Brekzien, pyroklastische 
Chloritschiefer, klastenarme Chloritschiefer) als Diabantite oder Pyknochlorite 
(Reihe der ~ ~ - ~ e ( * + ) - ~ h l o r i t e )  zu rkennen. Die Mg-betonten VarietÃ¤te sind 
jeweils weitaus hÃ¤ufige als die Fe-betonten. In der Probe eines strafflagigen 
Talk-Anthophyllit-Chloritschiefers (Anthophyllit- und Talknachweis mit EDX- 
Analyse) konnte Pennin und Klinochlor (Mg-Chlorite) nachgewiesen werden 
(zwischen 6 und 10 Mol-% Fei61). 
Abb. 8.1a: Prehnit (Pr) in einem Quarz-Calcit-Gang (Cc) und Plagioklas, der teils von Pumpellyit 
(Pu) verdrÃ¤ng wurde. Gestein: Massige pyroklastische Brekzie (syn-S,) (Ca 255). 
Abb. 8.1b: Feines Pumpellyit- (Pu) und EpidotgekrÃ¶s (Ep) mit Chlorit (Chl). Gestein: Geschie- 
ferte pyroklastische Brekzie (syn-SI) (Ca 116). 
Abb. 8 . 1 ~ :  Pumpellyit, Prehnit und Calcit in einem Lagenharnisch (WestÃ¼berschiebung (Ca 
222). 
Abb. 8.1d: Pumpellyit und Quarz in einer Fiederspalte (steile Westaufschiebung) (Ca 15). 
Abb. 8.1e: Pumpellyit, Prehnit, Epidot und Calcit in einem Lagenharnisch (steile Westaufschie- 
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Abb. 8.2: P-T-Diagramm nach WINKLER (1979). Pm + Qz = Pr + Cz + Chl (1); Pr + Chl + Qz = 
Diopsid + Gr (2); Pr + Chl = Pm + Cz + Gr (3). Weitere ErlÃ¤uterunge siehe Abb. 8.3. 
Abb. 8.3 P-T-Diagramm nach LIOU et al. (1987). 
Mineralreaktionen: Lm = Lw + Qz + H20 (5), Jd = Qz + Ab (12), Aragonit = Calcit (13), Am + Qz 
= Ab + H20 (14), Pr + Chi + H20 = Pm + Gr + Qz (17), Pm + Chl + Qz = Cz + Gr + H20 (18), 
P m + Q z = C z +  Pr+Chl+H20(22) ,  L m +  P r=Cz+Qz+H20 (21 ,24 ) ,  L m +  P m = C z + C h l  
+ Qz + H20 (23), Pr + Chl + Lm = Pm + Qz + H20 (25), Lw + Pm = Cz + Chl + Qz + H20 (28), 
Pm + GI + Qz + H20 = Gr + Chl + Ab (36). Pr + Chl + Qz = Cz + Gr + HoO (49). 
Analcim (Am), Albit (Ab), Chlorit (Chl), Epidot (Ep), Klinozoisit (Cz), Glaukophan (GI), Gram- 
matit (Gr), Jadeit (Jd), Laumontit (Lm), Lawsonit (Lw), Quarz (Qz), Prehnit (Pr), Pumpellyit 
(Pm), Zoisit (Zo). 
Blauschieferfazies (BS), Zeolith-Fazies (ZEO), Prehnit-Aktinolith-Fazies (PrA), Prehnit-pumpel- 
lyit-Fazies (PP), Pumpellyit-Aktinolith-Fazies (PA), GrÃ¼nschieferfazie (GS). 
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oft anzutreffende, meist an Blasen und GÃ¤nge geknÃ¼pft iviineraivergesell- 
schaftung lautet Epidot-Pumpellyit-Chlorit. 
Der StabilitÃ¤tsbereic von Pumpellyit-Prehnit-Chlorit-Quarz, eine im untersuch- 
ten Probenmaterial hÃ¤ufi beobachtete Paragenese, sei nach WINKLER (1979) 
nicht drucksensitiv (s. Abb. 8.2). Dies steht im Widerspruch zu neueren P-T- 
Diagrammen von LIOU et al. (1987), die fÃ¼ diese Paragenese einen Druckbe- 
reich zwischen ca. 1,5 und ca. 3 kbar angeben (s. Abb. 8.3). GemÃ¤ dem P-T- 
Diagramm von LIOU et al. (1987) ist fÃ¼ das untersuchte Profil entlang des unte- 
ren Carryer Gletschers ein Maximaldruck von 3 kbar anzunehmen. Die Meta- 
morphose lÃ¤Ã sich auf das P-T-Feld der Prehnit-Pumpellyit-Fazies eingrenzen. 
Nach LIOU et al. (1987) ist links der Pumpellyit-Aktinolith-Fazies im Tempera- 
turbereich zwischen 180 bis 250eC, bei Drucken zwischen 3 und 6 kbar (dies ist 
das P-T-Feld, in dem nach WINKLER (1979) die Paragenese Pumpellyit-Prehnit- 
Chlorit-Quarz stabil sein soll) Lawsonit in Paragenese mit Aktinolith undloder 
Chlorit oder Lawsonit in Paragenese mit Aktinolith und Pumpellyit oder Aktino- 
lith und Chlorit - bei entsprechendem Chemismus - zu erwarten bzw. stabil. 
Lawsonit konnte jedoch nicht nachgewiesen werden. Die beobachtete Parage- 
nese Pumpellyit-Prehnit-Chlorit schrÃ¤nk die Metamorphose im bearbeiteten 
Profil auf das P-T-Feld der Prehnit-Pumpellyit-Fazies ein. Die die Prehnit- 
Pumpellyit-Fazies begrenzenden Reaktionen sind kontinuierliche Reaktionen, 
die bei Miteinbeziehung der Fe203-Komponente bei geringeren Drucken und 
Temperaturen einsetzen (LIOU et al. 1987). 
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wahrscheinlicher ( -3 ) und wenig wahrscheinlicher ( 2) P-T-Pfad von Schieferung 
Ã¼be konjugiertes Schersystem und WestÃ¼berschiebunge zu steilen Westaufschiebungen 
Abb. 8.4: Das P-T-Diagramm zeigt die kontinuierlichen Reaktionen um die invarianten Punkte 1 
und 2 und Verlagerung der invarianten Punkte entlang diskontinuierlicher Reaktionen bei Ein- 
beziehung von Fe203 in das eisenfreie System der Abb. 8.3. Die Isolinien geben den Xpe+++- 
Gehalt des Epidots bei den kontinuierlichen Reaktionen wieder (nach LIOU et al. 1987). 
FÃ¼ eine prograde Epidotbildung kommen im untersuchten Probenmaterial die 
Reaktion 23 oder 24 in Frage. Mittels XFe+++-Gehalt von Epidot lassen sich im 
untersuchten Probenmaterial die Reaktionstemperaturen fÃ¼ die Reaktion 23 
abschÃ¤tze - hier wurden nur Epidote betrachtet, die in Paragenese mit 
Chlorit und Quarz vorkommen. Das hÃ¤ufig Auftreten von Pumpellyit neben 
Chlorit, Epidot und Quarz ist darauf zurÃ¼ckzufÃ¼hre daÂ bei der Reaktion 23 
ein Ãœberschu von Pumpellyit vorhanden war. Die mittels EDX-Analysen (grob) 
ermittelte Zusammensetzung der Epidote (CagAl2(Alo,p8, Feo.72) - CagAl2 
(Alo,l4,Feo& gibt ein X EpIFe-VerhÃ¤ltni wieder, das um die 0,2 schwankt. 
Die kontinuierliche Reaktion 23 muÃ in AbhÃ¤ngigkei vom Druck bei Tempera- 
turen zwischen 180 und 220Â° stattgefunden haben (s. Abb. 8.4). Beim Prehnit 
betrÃ¤g der diadoche Ersatz des oktaedrisch koordinierten Aluminiums durch 
das Eisen 10 bis 20 Atom-% (Prehnite in Paragenese mit Chlorit, EDX-Analyse, 
(s. Kap. 16)). GemÃ¤ der Abb. 8.4 sollte sich die potentielle Reaktion 17 im BT 
aufgrund des erheblichen Fe-Gehaltes des Prehnits zu geringeren Drucken 
und Temperaturen hin verschoben haben. Die erheblichen Fe-Gehalte des 
Epidots dokumentieren, daÂ die durch die Mineralparagenesen angezeigten 
maximal mÃ¶gliche Temperaturen und Drucke im Gebiet des unteren Carryer 
Gletschers nicht wie in Abb. 8.3 bei 330-C (bei 2,3 kbar) und 3 kbar (bei 270Â°C 
anzusiedeln sind, sondern eher um die 300'C (bei 1,8 kbar) und um die 2,5 
kbar (bei 230Â°C (s. Abb. 8.4). 
8.1.2 Temperaturabschatzung mittels VerformungsgefÃ¼ge und Mineral- 
neubiidungen 
Deformationsstrukturen und ErholungsgefÃ¼g von Quarzen geben Temperatu- 
ren wieder, die um die 250-C (bis maximal 275'C) liegen. Dynamische Re- 
kristallisation, die nach VOLL (1976) bei 275-C beginnt, konnte nur in einer 
quarzreichen WestÃ¼berschiebun beobachtet werden. Plastische Deformation, 
DeformationsbÃ¤nde und Deformationslamellen, kontinuierliche und diskontinu- 
ierliche UndulÃ¶sitÃ wurden in Proben der Sledgers- und Leap-Year-Gruppe 
nachgewiesen und treten nach Literaturangaben ab Temperaturen zwischen 
200 und 250Â° auf (WHITE 1976, NICOLAS & POIRIER 1976, VERNON 1983, 
ONCKEN 1989). In DÃ¼nnschliffe beobachtete straininduzierte GrenzflÃ¤chen 
wanderung und beginnende Subkornbildung bei Quarzen ist in Scherzonen 
ausgeprÃ¤gte als wÃ¤hren des Schieferungsprozesses (s. Kap. 7.4). Diese Er- 
holungsgefÃ¼g treten nach WHITE (1976), NICOLAS & POIRIER (1976) und 
ONCKEN (1989) ab ca. 230'C auf. 
Die in den Gesteinen der Sledgers und Leap-Year-Gruppe - im Ã¼berkippte 
wie auch offen gefalteten Profilteil - im Zusammenhang mit der Schieferung 
stets zu beobachtende Chlorit- undloder Hellglimmerneubildung dient ebenfalls 
einer groben AbschÃ¤tzun der erreichten Mindesttemperaturen; denn synkine- 
matische Chloritneubildung beginnt bei ca. 200Â°C fÃ¼ die Hellglimmerneubil- 
dung (Muscowit) werden hingegen etwas hÃ¶her Temperaturen (230Â°C ange- 
nommen (ONCKEN 1989) (s. Abb. 8.5). 
Wie in Kap. 7.4 diskutiert, sind die Temperaturen in den Scherzonen um bis zu 
30Â° hÃ¶he anzusiedeln als wÃ¤hren des Schieferungsprozesses. Aufgrund der 
ausgeprÃ¤gte Hellglimmerneubildung in 3,-FlÃ¤chen die belegt, daÂ die hierfÃ¼ 
nÃ¶tig Mindesttemperatur (230-C) erheblich Ã¼berschritte worden ist, sollte fÃ¼ 
den SchieferungsprozeÃ eine Mindesttemperatur von 240-C angenommen 
werden. FÃ¼ einen Temperaturanstieg in den Scherzonen besteht dadurch eine 
Spanne von max. 3O'C. In der frÃ¼he Phase des Schieferungsprozesses fand 
Chloritneubildung auf ExtensionsbrÃ¼che statt (s. Kap. 9.2.2). Dies zeigt, daÂ 
der SchieferungsprozeÃ bei Mindesttemperaturen von circa 200Â° einsetzte. 
Mit Hilfe von Quarz- und CalcitverformungsgefÃ¼ge lÃ¤Ã sich, verglichen mit 
Mineralparagenesen, eine feinere, wenn auch nur auf die Temperatur bezoge- 











Fazies Subkornbildung im Quarz Temperatur 
und an Calcitzwillingslamellen 
*1 *2,3 
Pr-P-Fazies sehr gering (200) 2 3 0 - a ' C  
Pr-P-Fazies gegenÃ¼be dem SchieferungsprozeÃ 2 4 0 - m ' C  
leicht gesteigert 
Pr-P-Fazies gegenÃ¼be dem SchieferungsprozeÃ 2 5 0 - Z ' C  
deutlich gesteigert 
Pr-P-Fazies gegenÃ¼be den WestÃ¼berschie 250-270'C 
bungen abnehmend 
*4 weiter abnehmend 230-250'C 
* Mindesttemperatur bei Einsetzen des Schieferungsprozesses 
*2 die unterstrichenen Temperaturen sind wahrscheinlicher 
*3 fÃ¼ den Ã¶stliche Profilabschnitt 25OSC, fÃ¼ den westlichen 230Â° 
*4 es lagen keine kritischen Mineralparagenesen vor 
Die ermittelten Deformationstemperaturen, circa (200) 230 - 250-C fÃ¼ den 
SchieferungsprozeÃ und 250 - 275'C fÃ¼ die Scherzonenentwicklung, fallen in 
das Temperaturfeld der "very low grade1'-Metamorphose. WÃ¤hren der Anlage 
der SchieferflÃ¤che ist der Maximaldruck mit 2,3 kbar (bei 240'C) und wÃ¤hren 
der Scherzonenentwicklung mit maximal 2,1 kbar (bei 260Â°C anzusetzen (s. 
Kap. 7.4 und Abb. 8.4). 
Eine Schieferungstemperatur zwischen 240 bis 260'C ist nur fÃ¼ den Ã¶stliche 
Profilteil gÃ¼ltig Der westliche Profilteil (offen gefaltetes Carryer-Konglomerat) 
befand sich zum Zeitpunkt der Faltung und Schieferung in einem etwas hÃ¶he 
ren Krustenniveau, das jedoch in jedem Fall Temperaturen von mindestens 
230'C aufwies (Hellglimmerbildung auf SchieferflÃ¤chen (vgl. Abb. 4.1). 
Die hÃ¶chste Temperaturen, wenn auch nur auf Scherzonen begrenzt, wurden 
sehr wahrscheinlich wÃ¤hren der Anlage der WestÃ¼berschiebungen wo bereits 
dynamische Quarzrekristallisation einsetzte (s. Kap. 7.2.3; Bsp. d), erreicht. Ob 
die P-T-Schleife auf dem prograden oder retrograden Ast steiler gewesen ist, 
VerformungsgefÃ¼g Neubildungen 
in Quarz in Calcit in der 
Matrix 
in GÃ¤ngen in 
Druckschatten- 
hÃ¶fe 
Abb. 8.5: VerformungsgefÃ¼g von Quarzen und Calciten, sowie Mineralneubildungen in Ab- 
hÃ¤ngigkei der Temperatur (ONCKEN 1989 ergÃ¤nzt nach BURKHARD 1993) und verÃ¤ndert) 
kann mit den angewendeten Methoden nicht beantwortet werden. Eine allmÃ¤h 
liche Aufheizung der Bowers-Supergruppe durch Zufuhr heiÃŸe Fluide, was bei 
einem advektiven WÃ¤rmetranspor zu erwarten ist (s. Kap. 12.2), sollte eine P- 
T-Schleife bedingen, bei der der prograde Ast der steilere bzw. der druckbeton- 
tere ist. Nimmt man nach der Anlage der WestÃ¼berschiebunge einen Druck- 
anstieg an, d.h. eine P-T-Schleife mit einem flachen prograden und steilen 
retrograden Ast, wÃ¤r bei dem beobachteten Temperaturanstieg das Stabili- 
tÃ¤tsfel der druckbetonteren Pumpellyit-Aktinolith-Fazies rasch erreicht gewe- 
sen. Der Ãœbergan von der Prehnit-Pumpellyit-Fazies zur Pumpellyit-Aktinolith- 
Fazies (kontinuierliche Reaktion 17, s. Abb. 8.3 oder 8.4) vollzieht sich bei hÃ¶ 
heren Temperaturen zu geringeren Drucken hin. Aus diesem Grund ist eher mit 
einer P-T-Schleife zu rechnen, die, wie in der Abb. 8.4 dargestellt, im Uhrzei- 
gersinn verlaufen ist. Die AusfÃ¼hrunge im Kapitel 12.4 werden nahelegen, daÂ 
der prograde Ast des P-T-Pfades der druckbetontere ist. 
8.2 P-T-Bedingungen in den Millen-Schiefern 
BezÃ¼glic der Metamorphose der Millen-Schiefer wird auf eine ausfÃ¼hrlich 
Besprechung verzichtet. Die eigenen Ergebnisse, die durch Probennahme in 
der Umgebung des Mt. Bruce (s. Abb. 1 . l )  ermÃ¶glich worden sind, decken sich 
mit den von JORDAN et al. (1984) und FINDLAY (1987b) gegebenen Daten. 
Quarz in Metapsammiten zeigt wÃ¤hren der prÃ¤gende 1. und der 2. Schie- 
ferung dynamische Rekristallisation. Die Quarzrekristallisationstemperatur von 
275-C (VOLL 1976) ist Ã¼berschritte worden. Bei Plagioklas und Kalifeldspat 
konnte lediglich kontinuierliche und nur selten diskontinuierliche UndulÃ¶sitÃ 
nachgewiesen werden. 
In weitgehender Ãœbereinstimmun mit JORDAN et al. (1984) und FINDLAY 
(1987b) wurden folgende metamorphe Paragenesen beobachtet: 
- Chlorit-Epidot-Aktinolith, 
- Chlorit-Epidot-Quarz, 
- Chlorit-Zoisit und 
- Talk-Grammatit-Titanit in Metabasiten sowie 
- Quarz-Albit-Hellglimmer-Chlorit Â Epidot Â Calcit in Metapsammiten. 
In Metabasiten konnte weder Pumpellyit, Lawsonit noch Prehnit nachgewiesen 
werden. In den metapsammitischen Gesteinen wurde hingegen keinerlei Biotit 
in Paragenese mit Hellglimmern beobachtet. Die Metamorphose der Millen- 
Schiefer in den nÃ¶rdliche Bowers Mountains lÃ¤Ã sich auf die untere GrÃ¼n 
schieferfazies (Chlorit-Zone, s. WINKLER 1979, TURNER 1981) eingrenzen. In 
den Victory Mountains (Gebiet um Handler Ridge, s. Abb. 1.1) soll nach 
WRIGHT & FINDLAY (1984) in den Millen-Schiefern teils eine grÃ¼nschieferfazielle 
teils eine Pumpellyit-Aktinolith-fazielle Metamorphose dokumentiert sein. 
8.3 P-T-Bedingungen im Husky- und Lanterman-Konglomerat 
Eine P-T-AbschÃ¤tzun des Husky- und Lanterman-Konglomerats bei Index 
Spur (s. Abb. 2.2) erfolgt mit Hilfe von metamorphen Paragenesen und Verfor- 
mungsgefÃ¼gen 
Husky-Konglomerat 
In den intermediÃ¤re bis mafischen Gesteinen des Husky-Konglomerats (GerÃ¶l 
le und BlÃ¶ck von Vulkaniten, Pyroklastika und Plutoniten in einer metapyro- 
klastischen (?) Matrix) koexistieren die metamorphen Paragenesen aktinoliti- 
sehe Hornblende, Epidot, Plagioklas (Albite), Chlorit, Titanit, Calcit und Biotit. 
Metamorphe Hornblenden sind in Vulkaniten oder Plutoniten meist nadelig, 
wenig geregelt und teils radialstrahlig ausgebildet. In der Matrix des Konglome- 
rats sind die nadeligen Hornblenden parallel der prÃ¤gende Schieferung einge- 
regelt. Es handelt sich um aktinolitisch-tschermakitische Hornblende, die zu- 
dem Beimengungen von Edenit (EDX-Analysen, s. Kap. 16) aufweist. Die 
Zusammensetzung der Hornblenden schwankt erheblich: Aktinolith (50 bis 
95%), Tschermakit (5 bis 30%) und Edenit (0 bis 35%). Charakteristisch fÃ¼ die 
meisten Hornblenden ist eine blaue Absorptionsfarbe in Richtung der LÃ¤ngs 
achse. Der Chemismus der Hornblenden wird vom Eduktgestein beeinfluÃŸt 
Hornblenden in Quarz-Hornblende-Schiefern sind farblos, weisen geringe Al- 
Gehalte (geringer Tschermakitanteil) auf und sind Na-frei (keine Edenit-Kornpo- 
nente). Diese Hornblenden kÃ¶nne als Aktinolithe mit einer geringen Tscher- 
makitkomponente bezeichnet werden. Die "blauen" Hornblenden kÃ¶nne nach 
TROGER (1969) als barroisitische Aktinolithe oder tschermakitsche Aklinolithe 
bezeichnet werden. FÃ¼ eine Benennung als Barroisit sind die Tschermakitge- 
halte zu niedrig. Die BlaufÃ¤rbun der Aktinolithe in Gesteinen mit hohem Pla- 
gioklasgehalt (Bsp. Tonalit) ist charakteristisch fÃ¼ die hÃ¶chsttemperiert Sub- 
fazies der GrÃ¼nschieferfazies d.h. der Epidot-Almandin-Subfazies (MIYASHIRO 
1958). Nach WINKLER (1979) entspricht diese dem hÃ¶chsttemperierte Teil der 
'low gradec'-Metamorphose. Mafische Gesteine werden in dieser Fazies als 
Albit-Oligoklas-Amphibolite bezeichnet. Der Ãœbergan von Aktinolith zu tscher- 
makitischen Hornblenden wird bei Temperaturen von 450eC angesiedelt 
(WINKLER 1979). Die Grenze "low grade1'-/"medium grade1'-Metamorphose wur- 
de nicht Ã¼berschritten weil Chlorit neben den Ã¼brige metamorphen Paragene- 
sen stabil ist (s. WINKLER 1979). Die Probennahme erfolgte bei Index Spur, wo 
das Husky-Konglomerat eine Ausstrichbreite von circa 100 m aufweist. Eine 
von GIBSON (1 984) bei Indecision Spur und Last Chance Ridge (Ausstrichbreite 
2 - 3 km) beschriebenen Zunahme der Metamorphose im Husky-Konglomerat 
von West nach Ost konnte bei Index Spur nicht beobachtet werden. Ein Fehlen 
der schwÃ¤che metamorphen Teile und die geringe Ausstrichbreite bzw. MÃ¤ch 
tigkeit (So und S sind sehr steil) lÃ¤Ã sich durch tektonische Prozesse erklÃ¤re 
(s. u.a. Kap. 12.1.2.2 und 13). 
FÃ¼ eine TemperaturabschÃ¤tzun bieten sich in den untersuchten Proben Pla- 
gioklase in magmatischen Eduktgesteinen an. Diese zeigen kontinuierliche und 
diskontinuierliche UndulÃ¶sitÃ und teils ausgeprÃ¤gt Subkornbildung. Die Sub- 
kÃ¶rne sind stets aus Kornteilen der AltkÃ¶rne entwickelt worden. Selbst voll- 
stÃ¤ndi rekristallisierte AltkÃ¶rne sind an gemeinsamen Additions- und Subtrak- 
tionsfarhen unter Benutzung von Rot l zu erkennen. Dynamische Rekristallisa- 
tion setzt bei Ca-fÃ¼hrende Plagioklasen (Oligoklas und zu Ca-reicheren hin) 
nach VOLL (1969) bei Ca. 450'C ein. Tiefalbit rekristallisiert nach VOLL (1969) 
erst, wenn er in Oligoklas umgewandelt wird, d.h. wenn er entordnet wird). FÃ¼ 
die Rekristallisation der geordneten Tieftemperaturalbite werden Temperaturen 
von mindestens 500Â° gefordert (VOLL 1969, TURNER 1981). 
Nach EDX-Analysen blieb der Anorthitgehalt im Albitrekristallisat stets unter 
6%. Die Rekristallisation von Plagioklas produzierte keinen Oligoklas. Die Re- 
kristallisation von Plagioklas ist nach dem oben gesagten nur mÃ¶glic (der 
hÃ¶chsttemperiert Teil der GrÃ¼nschieferfazies die Epidot-Almandin-Subfazies, 
reicht bis Ca. 500Â°C) wenn die magmatischen Plagioklase ihren An-Gehalt bis 
in den Bereich der GrÃ¼nschieferfazie "hinÃ¼bergerettet haben. Die tektofazielle 
Interpretation des Husky- und Lanterman-Konglomerats (s. Kap. 11.3) trÃ¤g 
einer hierfÃ¼ nÃ¶tige raschen Versenkung Rechnung. 
Lanterman-Konglomerat 
Die psammitische Matrix des Lanterman-Konglomerats (Komponenten: vorwie- 
gend Metapsammite (quarzitische Glimmerschiefer), untergeordnet Granitoide 
und Amphibolite (s. auch GIBSON 1984)) fÃ¼hr Hellglimmer, Biotit, Epidot, 
Quarz, Albit, Alkalifeldspat und Calcit. Mit Ausnahme einer Chloritisierung des 
Biotits sind keine retrograden Mineralumwandlungen beobachtet worden. 
Stilplomelan konnte nicht nachgewiesen werden. Die Reaktionskurve Stilplome- 
lan + Muscovit-out 1 Biotit + Muscovit-in (s. WINKLER 1979, S. 212, Abb. 14-1) 
wurde Ã¼berschritte - die Reaktion ist, abhÃ¤ngi vom Druck, zwischen 420 
und 470'C anzusetzen. Drucksensitive Paragenesen (Andalusit, Disthen) feh- 
len aufgrund des Chemismus der Psammite (zu geringer AI-Gehalt), so daÂ 
eine DruckabschÃ¤tzung beruhend auf Mineralparagenesen, nicht mÃ¶glic ist. 
Das Lanterman- und das Husky-Konglomerat wurden unter den Bedingungen 
der hÃ¶chsttemperierte GrÃ¼nschieferfazies der Epidot-Almandin Subfazies, bei 
Temperaturen zwischen 450'C und 50OSC deformiert. DruckabschÃ¤tzungen 
gestÃ¼tz auf Mineralparagenesen, konnte nicht vorgenommen werden. 
8.4 Fazit 
Eine grÃ¼nschieferfaziell Metamorphose, wie von JORDAN et al. (1984) in den 
nÃ¶rdliche Bowers Mountains gefordert, liegt im bearbeiteten Profil entlang des 
unteren Carryer Gletschers nicht vor. Die Gesteine wurden im Arbeitsgebiet 
unter "very low grade1'-Bedingungen der Prehnit-Pumpellyit-Fazies bei Tempe- 
raturen zwischen 240 und 275-C und Drucken zwischen 2, 3 und 2 , l  kbar de- 
formiert. FÃ¼ die Schieferung kÃ¶nne 250-C (bei maximal 2,3 kbar) und fÃ¼ die 
spÃ¤tere Deformationsakte (konjugiertes Schersystem, WestÃ¼berschiebungen 
steile West- und Ostaufschiebungen) bis maximal 275Â° (bei max. 2, l  kbar) 
angenommen werden. Ein Druck von bis zu 6 kbar, wie von KLEINSCHMIDT et al. 
(1990) gefordert, ist fÃ¼ das BT auszuschlieÃŸen Circa 6 kbar bei Temperaturen 
von 240 - 275OC wÃ¼rde bereits an das P-T-Feld der Blauschieferfazies heran- 
reichen (s. Abb. 8.3). Vermutlich hatten die Fe-Mg-Gehalte des Eduktgesteins 
einen EinfluÃ auf die bo-GitterabstÃ¤nd bei Hellglimmern (Prof. Dr. BUGGISCH, 
persÃ¶nlich Auskunft) und fÃ¼hrte zu den hohen Druckangaben. Ein Ãœbergan 
von Prehnit-Pumpellyit- zur Pumpellyit-Aktinolith-Fazies, von WODZICKI et al. 
(1 982) im bearbeiteten Profil 200 m Ã¶stlic der Grenze Carryer-Konglomerat1 
Sledgers-Gruppe beschrieben, ist nicht evident. Auch ein Metamorphosesprung 
zwischen Mariner- und Leap-Year-Gruppe ist, wie bereits von WODZICKI & 
ROBERT (1987) erkannt, nicht vorhanden. Dies deckt sich mit den strukturgeo- 
logischen Ergebnissen. Der P-T-D-Pfad des Carryer-Konglomerats ist mit dem 
der Sledgers-Gruppe und der Mariner-Gruppe identisch (s. Kap. 4 ff). 
Eine von KLEINSCHMIDT et al. (1990) fÃ¼ das BT und RBT gefordert "MPi'- 
Metamorphose, die zur "HP1'-Metamorphose hin tendiert, ist auch aus folgen- 
den- GrÃ¼nde unwahrscheinlich (hierbei muÃ jedoch von der Annahme ausge- 
gangen werden, daÂ das Temperaturfeld homogen und der geothermische 
Gradient stabil ist): Die erste Schieferung in den Millen-Schiefern reprÃ¤sentier 
ein zeitgleiches, hÃ¶he metamorphes Pendant zur ersten Schieferung im RBT 
und BT (vgl. JORDAN et al. 1984, FINDLAY 1987b, s. auch Kap. 12.3). Entspre- 
chend dem geothermischen Gradienten wÃ¤re fÃ¼ die hÃ¶he metamorphen 
Millen-Schiefer (circa 300 - 350eC), legt man die DruckabschÃ¤tzun von 
KLEINSCHMIDT et al. (1990) fÃ¼ das RBT und BT zu Grunde (6 kbar bei circa 
250QC), Drucke von Ca. 8 kbar zu fordern. Bei diesen Drucken mÃ¼ÃŸt in Meta- 
basiten die Paragenesen Glaukophan undloder Pumpellyit gebildet worden 
sein (s. Abb. 8.3). Diese Minerale konnten in Metabasiten der Millen-Schiefer 
nicht nachgewiesen werden. In Ãœbereinstimmun mit JORDAN et al. (1984) und 
FINDLAY (1 987b) wurde eine grÃ¼nschieferfaziell Metamorphose verifiziert, die 
der Chlorit-Zone der GrÃ¼nschieferfazie zugeordnet wird. Nach WODZICKI et al. 
(1982) sollen die Gesteine des RBT teils der Prehnit-Pumpellyit-Fazies, teils 
der Pumpellyit-Aktinolith-Fazies und teils der unteren GrÃ¼nschieferfazie ange- 
hÃ¶ren Die die Pumpellyit-Aktinolith-Fazies begrenzenden kontinuierlichen Re- 
aktionen 17 und 18 (s. Abb. 8.3 und 8.4) werden bei einem geothermischen 
Gradienten von 3O0C/km bereits bei geringen Temperaturanstiegen durchlau- 
fen - je geringer die Drucke, desto geringer wird der erforderliche T-Anstieg, 
um das StabilitÃ¤tsfel der Pumpellyit-Aktinolith-Fazies zu durchlaufen. Mit einer 
druckbetonten Metamorphose bzw. einem geothermischen Gradienten von 
15"CIkm (KLEINSCHMIDT et al. 1991) ist dies nicht vereinbar. FÃ¼ BT und RBT 
ergibt sich aufgrund den von WODZICKI et al. (1 982) und im bearbeiten Carryer- 
Gletscherprofil beobachteten Paragenesen ein geothermischer Gradient, der 
um die 30'Clkm anzusiedeln ist. 
EinschrÃ¤nken muÃ angemerkt werden, daÂ das bearbeitete Profil einen nur 
sehr kleinen Ausschnitt des BT reprÃ¤sentiert sich die gewonnenen P-T-Daten 
nicht unbedingt auf das gesamte BT Ã¼bertrage lassen. Innerhalb der Bowers- 
Supergruppe bzw. dem BT lassen sich zwar MetamorphosesprÃ¼ng ausschlie- 
ÃŸen ob jedoch die ermittelten P-T-Daten fÃ¼ das gesamte BT GÃ¼ltigkei haben, 
ist nicht sicher. Ein Blick auf die geologische Karte von Nordvictorialand zeigt 
(GANOVEX TEAM 1987), daÂ im Streichen des BT von SSE nach NNW Ã¤lter 
Einheiten zunehmend dominierender werden, im SSE vielleicht ein hÃ¶he an- 
geschnittenes Krustenniveau aufgeschlossen ist als im NNE, und Druck- und 
Temperaturbeanspruchung eventuell in der gleichen Richtung zunehmen. 
9 Wirkung von effe iven UmschlieÂ§ungsdrucken Differenti- 
alspannungen und Lithologie auf die Rheologie der "very low 
grade1'-metamorph owers Terrane 
Im Gegensatz zu intrakristallinen Verformungsmechanismen ist Kriechen durch 
DrucklÃ¶sun (LÃ¶sungs-FÃ¤llungs-Krieche bereits unter anchimetamorphen 
Bedingungen ein effektiver Mechanismus, der bereits bei geringen Differenti- 
alspannungen, die unterhalb des Schwellenstress von plastischer Deformation 
liegen, aktiv ist (RUTTER 1976, 1983, SCHMID 1982, ENGELDER & MARSHAK 1985, 
GREEN 1984, GROSHONG ET AL. 1984, GROSHONG 1988). Als treibende Kraft des 
Kriechens durch DrucklÃ¶sun werden chemische Potentialgradienten angese- 
hen, die durch Stresskonzentrationen an Korn-Korn-Kontakten hervorgerufen 
werden (ELLIOTT 1973, ROBIN 1979, GREEN 1984, ENGELDER & MARSHAK 1985). 
Subhorizontale, in der YZ-Ebene der Schieferung orientierte ExtensionsbrÃ¼ch 
zeigen an, daÂ der SchieferungsprozeÃ in den Gesteinen der Bowers-Super- 
gruppe von Differentialspannungen (01 '-03,) von 5 4T begleitet worden ist (s. 
Abb. 4.6). Nach LAMA & VUTUKURI (1978) fallen ZugfestigkeitsbetrÃ¤g von Se- 
dimenten in eine Spanne zwischen 1 und 20 Mpa (1MPa = 10 bar), wobei 80% 
der Werte BetrÃ¤g von weniger als 12 MPa aufweisen. Unter metamorphen 
Bedingungen und geringen effektiven UmschlieÃŸungsdrucken d.h. bei hohen 
Fluiddrucken, werden von ETHERIDGE (1983) fÃ¼ die Zugfestigkeit eines Ge- 
steins BetrÃ¤g zwischen 5 und 10 MPa angenommen. Demzufolge sollte der 
von ExtensionsbrÃ¼che begleitete SchieferungsprozeÃ im BT bei differentiellen 
Spannungen zwischen 20 und 40 MPa aktiv gewesen sein (vgl. Abb. 4.6.). Mi- 
nimalbetrÃ¤g fÃ¼ die Scherspannung lassen sich aus der plastischen Deforma- 
tion der Calcite ablesen: Der fÃ¼ die Druckverzwillingung von Calciten erforder- 
liche minimale Scherstress wird mit circa 10 MPa angesetzt (JAMISON & SPANG 
1976, ENGELDER & MARSHAK 1985). BezÃ¼glic des Schieferungsprozesses kann 
der lithostatische Druck im bearbeiteten Profil mit maximal 230 MPa ange- 
nommen werden, die Temperaturen mit circa 250Â° (s. Kap. 8.1.1 und Kap. 
8.1.2) und die differentiellen Spannungen in einer GrÃ¶ÃŸenordnu von 10 - 40 
MPa. FÃ¼ den SchieferungsprozeÃ in Tonschiefern (hier wurden keine Extensi- 
onsbrÃ¼ch in der YZ-Ebene der Schieferung beobachtet) und auch fÃ¼ das ex- 
tensionsbruchfreie Hauptschieferungsstadium der pyroklastischen Chloritschie- 
fer ist mit differentiellen Spannungen zu rechnen, die zwischen 10 und C 40 
MPa liegen (s. Kap. 9.2.1 bis 9.2.4). 
Die GelÃ¤nde und DÃ¼nnschliffbeobachtunge zeigen, daÂ der Schieferungspro- 
zeÃ mit der Entwicklung von ExtensionsbrÃ¼chen Ã¼be hybride ScherbrÃ¼ch zu 
ScherbrÃ¼che hin behindert wurde: Im bearbeiteten Profil zeigen Quarze in und 
in der unmittelbaren Umgebung der Scherzonen, mit Ausnahme der zuletzt ge- 
bildeten Quarze in Fiederspalten und "pull-apart"-Strukturen, generell kristall- 
plastische Deformation. Undeformierte Quarze finden sich abseits von Scher- 
Zonen, besonders hÃ¤ufi in geschieferten Gesteinen, in denen die Quarz- 
klasten voneinander isoliert in einer geschieferten Matrix eingebettet sind (s. 
Abb. 9.4a). Eine unverÃ¤ndert Fortsetzung des Schieferungsprozesses bei dif- 
ferentiellen Spannungen von > 8T (Bedingung fÃ¼ die Ausbildung von konjugier- 
ten ScherbrÃ¼chen hÃ¤tt zu einer plastischen Deformation der Quarzklasten im 
Schiefer fÃ¼hre mÃ¼ssen weil die gestiegenen differentiellen Spannungen 
gÃ¼nstiger Konditionen fÃ¼ kristallplastische Deformation als wÃ¤hren der vor- 
ausgegangenen Faltung und Schieferung bieten (vgl. RUTTER 1983, GREEN 
1984, ENGELDER & MARSHAK 1985, GROSHONG 1988). Die isolierten Quarze 
entgingen der plastischen Deformation, weil sie durch die Matrix des Schiefers, 
die bei hÃ¶here differentiellen Spannungen nicht mehr merklich geschiefert 
wurde, abgeschirmt bzw. geschÃ¼tz wurden. In Sandsteinen entging ein Teil der 
monokristallinen Quarzklasten nicht der plastischen Deformation, weil sie im 
Kontakt zueinander sind, die Korn-Korn-Kontakte die Scherspannungen Ã¼ber 
tragen haben. Wie bereits in Kap. 7 diskutiert, lÃ¤Ã sich nicht herausfiltern, ob 
die monokristallinen Quarze in Sandsteinen der Molar-Formation und des Car- 
ryer-Konglomerats wÃ¤hren des Schieferungsprozesses undloder wÃ¤hren der 
Anlage des konjugierten Schersystems deformiert worden sind. WÃ¤hren beim 
SchieferungsprozeÃ ein Erreichen des Schwellenstress fÃ¼ die plastische 
Quarzdeformation durch den effektiven Mechanismus des Kriechens durch 
DrucklÃ¶sun vielfach verhindert wurde, entgingen isolierte Quarze wÃ¤hren der 
Anlage des konjugierten Schersystems der plastischen Deformation, weil die 
Behinderung des Kriechens durch DrucklÃ¶sun in den SchieferflÃ¤che diese 
vor der Deformation abschirmte (s. Kap. 9.3). 
Kriechen durch DrucklÃ¶sun untergliedert sich in drei Teilprozesse: 1. DrucklÃ¶ 
sung, 2. Transport und 3. AusfÃ¤llun (s. Kap. 7). Wird nur einer der Prozesse 
eingeschrÃ¤nkt wird der GesamtprozeÃ behindert (RUTTER 1983, ELLIOTT 1976, 
ETHERIDGE et al. 1984, GROSHONG 1988). Die AusfÃ¤llun braucht in den Ge- 
steinen des BT nicht berÃ¼cksichtig zu werden: Ein Volumenstrain von 10 bis 
20% (s. Kap. 4.3.1) reflektiert einen advektiven Abtransport des druckgelÃ¶ste 
Materials (s. Kap. 12.2). FÃ¼ den Transport von druckgelÃ¶ste Material werden 
verschiedene Wegsamkeiten diskutiert: Nach RUTTER (1983) soll der diffusive 
Transport von druckgelÃ¶ste Material vorwiegend in Fluidfilmen, die auf 
KornoberflÃ¤che aufsitzen, erfolgen. In Versuchen mit Kaolonit konnte RUTTER 
(1983) zeigen, daÂ Fluidfilme einen Scherstress von 100 MPa und mehr zu 
tragen vermÃ¶ge und daÂ sich dieser Betrag zu hÃ¶here Temperaturen hin 
reduziert. Von ELLIOTT (1973) wird zusÃ¤tzlic ein diffusiver Transport durch das 
Kristallgitter, entlang von Mikrorissen in Kristallen oder entlang von Korngren- 
Zen diskutiert. FÃ¼ einen Transport entlang von Korngrenzen sprechen die Be- 
obachtungen von u.a. ELLIOTT (1973) und WHITE (1976), daÂ Minerale in Ge- 
steinen, in denen DrucklÃ¶sun wirksam gewesen ist, in den Randzonen unge- 
ordnete Gitter ("PorositÃ¤ten" aufweisen. Der ProzeÃ des Kriechens durch 
DrucklÃ¶sun kann im offenen System eine lineare Stress-Strainraten- 
Beziehung so lange aufrechterhalten, solange im Gestein gÃ¼nstig Bedingun- 
gen fÃ¼ den Transport und die LÃ¶sun gegeben sind (S.O.). 
Das FlieÃŸgeset fÃ¼ das Kriechen durch Diffusion um ein Korn wird nach RAJ & 
ASHBY (1 971) wie folgt geschrieben: 
i: Strainrate in der Richtung des auferlegten unniaxialen Stresses; A: dimensionslose Konstan- 
te: L,: MobilitÃ¤t o: auferlegter uniaxialer Stress; Va: (Volumen auf der OberflÃ¤ch des Stres- 
sellipsoids); W: Dicke des Diffusions-"Fensters"; d: Korndurchmesser 
Ist die Rate des druckgelÃ¶ste Materials Ã¤quivalen zur VerkÃ¼rzun in Z- 
Richtung und die treibende Kraft des Kriechens durch DrucklÃ¶sun der Druck- 
gradient zwischen LÃ¶sungs (SchieferflÃ¤chen und AusfÃ¤llungsbereiche 
(ExtensionsbrÃ¼chen) lÃ¤Ã sich die Strainrate nach ETHERIDGE et al. (1984) 
wie folgt beschreiben: 
b) e = -du (VP - pg) 6C1Wps 
Der Ausdruck - d u  (VP - pg) beschreibt das Darcysche Gesetz der FluidmobilitÃ¤ (JA). 
i: Strainrate; K: PermeabilitÃ¤t V: FluidviskositÃ¤t VP: Druckgradient; p: Fluiddichte; 5C: Differenz 
zwischen der SÃ¤ttigungskonzentratio von Si02 bei den entsprechenden Drucken in LÃ¶sungs 
und AusfÃ¤llungsbereichen W: halbe Ã–ffnungsweit eines Extensionsganges; ps: Dichte des 
druckgelÃ¶ste Materials. 
In dem Ãœbergan von Schieferung mit begleitenden ExtensionsbrÃ¼che (01 ,- 
03' 2 4T) zu einem konjugierten kompressiven Schersystern ( o - ) * - q -  8T) 
spiegelt sich ein Anstieg der maximal mÃ¶gliche Differentialspannung von Ca. 
40 auf 80 MPa wider (s.0). Eine ErhÃ¶hun des Scherstress fÃ¼hr nach RUTTER 
(1983) zu einer Verminderung der Dicke von Fluidfilmen, die auf KornoberflÃ¤ 
chen aufsitzen. Durch die Reduzierung der Dicke der Fluidfilrne verschlechtern 
sich die MÃ¶glichkeite fÃ¼ einen Transport von druckgelÃ¶ste Material in den 
verbleibenden Filmen (RUTTER 1983). Die in der Gleichung a) (S.O.) lineare 
Stress-Strainraten-Beziehung wird gestÃ¶rt Eine Abnahme der Fluidfilmdicke 
bedingt, daÂ die Strainrate nicht mehr linear, sondern langsamer als der Stress 





Abb. 9.1 PermeabilitÃ¤ k (10 nd = 10 -^ Â m2) als Funktion des effektiven UmschlieÃŸungsdruk 
kes (on,) am Beispiel des Westerly Granites (nach BRACE et al. 1968, geÃ¤ndert) 
In Versuchen konnten BRACE et al. (1968) zeigen, daÂ ein linearer Anstieg des 
Fluiddruckes, der den effektiven UmschlieÃŸungsdruc herabsetzt, einen expo- 
nentiellen Anstieg der PermeabilitÃ¤ auslÃ¶st So wurden von BRACE et al. (1968) 
bei Versuchen an Granit starke PerrneabilitÃ¤tsanstieg registriert, sobald der 
effektive UmschlieÃŸungsdruc (0~7) unter wenige zehner MPa abgesunken war 
(BRACE et al, 1968, PRATT et al. 1977) (s. Abb. 9.1). Nach ETHERIDGE et al. 
(1 984) und BRACE (1984) liegen geologisch relevante PermeabilitÃ¤te zwischen 
10- l8 und 10-15 m2, bzw. 10-I bis 10-20 m2 (letztere nur fÃ¼ Schiefer). 10 nd 
in der Abb. 9.1 entsprechen 1 0 - ~ 0  m2. Sinkende Fluiddrucke, die durch den 
Ãœbergan von Schieferung mit begleitenden ExtensionsbrÃ¼che zu einem 
konjugierten kompressiven Schersystem widerspiegelt werden, hatten eine Er- 
hÃ¶hun des effektiven UmschlieÃŸungsdrucke und damit eine Verminderung 
der PermeabilitÃ¤ zur Folge. Die Bedingungen fÃ¼ einen advektiven Abtransport 
des druckgelÃ¶ste Materials sollten somit wÃ¤hren der konjugierten Scher- 
bruchbildung ungÃ¼nstige als wÃ¤hren der Anlage der ExtensionsbrÃ¼ch in der 
YZ-Ebene der Schieferung gewesen sein. 
9.1 Wirkung von Fluiddrucken auf das rheologische Verhalten der "very 
low gradei'-metamorphen Kruste des Bowers Terrane 
Im anchi- und "very low grade1'-metamorphen Krustenstockwerk wird das 
rheologische Verhalten der Kruste entscheidend von den Fluiddrucken mitbe- 
stimmt (u.a. Cox & ETHERIDGE 1989, SIBSON 1990): Der Fluiddruck steuert den 
effektiven UmschlieÃŸungsdruck von dem die Scherfestigkeit des Materials 
kontrolliert wird. Bei supralithostatischen Fluiddrucken (pf 2 ov; Av 2 I ) ,  die nur 
in einem Kompressions-Regime mÃ¶glic sind (SIBSON 1990), kÃ¶nne sich im 
Gestein nicht so hohe Scherspannungen aufbauen wie bei suprahydrostati- 
sehen Fluiddrucken (pf ov, lv = Ca. 0.7 bis < 1, SIBSON 1990). Die Form der 
Mohrschen HÃ¼llkurv in Abb. 4.7 zeigt, daÂ wÃ¤hren des Schieferungsprozes- 
Ses (subhorizontale ExtensionsbrÃ¼ch mit "crack-seali'-GefÃ¼ge in der YZ- 
Ebene der Schieferung zeigen supralithostatische Fluiddrucke an) geringere 
Scherspannungen als wÃ¤hren des konjugierten kompressiven Schersystems 
mÃ¶glic gewesen sind. Die maximal mÃ¶gliche Scherspannung sind wÃ¤hren 
des Schieferungsprozesses mit Ca. 40 Mpa anzunehmen (s. Kap. 9). WÃ¤hren 
der Anlage des konjugierten kompressiven ScherflÃ¤chensystem sind doppelt 
so hohe Scherspannungen zu fordern. Der Fluiddruck entscheidet somit indi- 
rekt, wie die Anteile zwischen kristallplastischer Verformung, Kataklase und 
Kriechen durch DrucklÃ¶sun gewichtet sind (s. Kap. 7.1). Solange in den Ge- 
steinen der Bowers-Supergruppe supralithostatische Fluiddrucke vorlagen (pf > 
ov), ist der Aufbau von grÃ¶ÃŸer Differentialspannungen durch die Bildung von 
horizontalen ExtensionsbrÃ¼che (01 - 03- 5 4T) und konjugierten hybriden 
ScherbrÃ¼ch (01 '-W 2 4T und 5 8T) verhindert worden. Die Kristallplastische 
Deformation, fÃ¼ die ein "Schwellenstress" vorliegt, wurde dadurch erheblich 
behindert (s. Kap. 7.1). 
Die Bedeutung von Fluiddrucken fÃ¼ das rheologische Verhalten der Oberkrus- 
te veranlaÃŸte Cox & ETHERIDGE (1989) zur EinfÃ¼hrun eines "high fluid pres- 
Sure regimes", das sich bei hohen Fluiddrucken, d.h. bei geringen effektiven 
UmschlieÃŸungsdrucken zwischen das "dislocation creep regime" (durch Ver- 
setzungskriechen geprÃ¤gt und "frictional sliding regime" (durch Kataklase ge- 
prÃ¤gt einschaltet (s Abb. 9.2). Der Abb. 9.2 ist zu entnehmen, daÂ sich bei 
Einschaltung eines "high fluid pressure regimes" das "dislocation glide regime" 
zu grÃ¶ÃŸer Tiefen, d.h. zu hÃ¶here Temperaturen hin verschiebt. 
b) 
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Abb. 9.2: Scherfestigkeit der Kruste in AbhÃ¤ngigkei von der Tiefe (nach BYERLEE 1978 und Cox 
& ETHERIDGE 1989, verÃ¤nder und ergÃ¤nzt 
a) Die Scherfestigkeit der Kruste wird im oberen Teil von Kataklase, im unteren von kristall- 
plastischer Verformung bestimmt (BYERLEE 1978) (pf Ã ov). 
b) Extrem hohe Fluiddrucke (supralithostatische Fluiddrucke) bedingen ein zwischen "frictional 
sliding-" und "dislocation creep regime" eingeschaltetes "high fluid pressure regime", das aus- 
schlieÃŸlic durch aseismische Deformationsmechanismen geprÃ¤g ist. 
C) GegenÃ¼be dem "high fluid pressure regime" sinkende, jedoch weiterhin sehr hohe Fluiddruk- 
ke (suprahydrostatische Fluiddrucke), haben ein "medium pressure fluid regime" zur Folge. 
Neben weiterhin vorherrschenden aseismischen Deformationsmechanismen kÃ¶nne seismi- 
sche hinzutreten. WÃ¤hren in einem kompressiven Regime im Deformationsverhalten der obe- 
ren Kruste ("very low gradei'-metamorphe Kruste des BT) die FÃ¤ll a, b und C verwirklicht sein 
kÃ¶nnen ist in einem Krustendehnungs-Regime ein "high fluid pressure regime" (der Fall a)) 
nicht, zumindest schwer vorstellbar: Bei Krustendehnung kÃ¶nne sich keine lithostatischen 
Fluiddrucke aufbauen, die in der Lage sind, das Ã¼berlagernd Gebirge zu tragen (s. SIBSON 
1990). 
Die Kapitel 7 bis 7.2.3 haben gezeigt, daÂ der Spannungsabbau in den Scher- 
Zonen Ãœberwiegen durch aseismische Prozesse und nur untergeordnet durch 
seismische kataklastische Bewegungen erfolgt ist. Der Begriff "frictional sliding 
regime" lÃ¤Ã sich auf die beschriebenen Scherzonen nicht anwenden: Weil LÃ¶ 
sungs-FÃ¤llungs-Krieche auch wÃ¤hren der Scherzonenentwicklung ein 
dominierender Mechanismus gewesen ist (s. Kap. 7.2.2), sind wÃ¤hren dieser 
suprahydrostatische Fluiddrucke anzunehmen (S.O.). Um jedoch den rein 
aseismischen SchieferungsprozeÃ bei supralithostatischen Fluiddrucken von 
der aseismischen und teils seismischen Scherzonendeformation unter su- 
prahydrostatischen Fluiddrucken abzugrenzen, erscheint mir die EinfÃ¼hrun 
eines "medium fluid pressure regimes" fÃ¼ die Scherzonenentwicklung im bear- 
beiteten Profil entlang des unteren Carryer Gletschers als sinnvoll (s. Abb. 9.2). 
9.2.1 MÃ¶glich Ursache fÃ¼ Schieferung ohne und mit begleitenden Ex- 
tensionsbrÃ¼che am Beispiel von pyroklastischen Chloritschiefern 
und Tonschiefern. 
Im Gegensatz zu pyroklastischen Chloritschiefern weisen psammitische Schie- 
fer selten, Tonschiefer hingegen keine in der YZ-Ebene der Schieferung orien- 
tierte ExtensionsbrÃ¼ch auf. Die Ursachen hierfÃ¼ sind wahrscheinlich in gerin- 
geren KorngrÃ¶ÃŸ und einer geringeren Kompetenz der Tonschiefer zu sehen 
(s.u.). Bei der folgenden Diskussion werden nur die rheologischen Eigenschaf- 
ten von pyroklastischen Chloritschiefern mit denen der Tonschiefer verglichen. 
Im Kap. 9.2.4 werden die psammitischen Schiefer in die Diskussion miteinbe- 
zogen. 
Die unmittelbare Nachbarschaft von Gesteinen mit ExtensionsbrÃ¼che in der 
YZ-Ebene der Schieferung (pyroklastische Chloritschiefer) und extensions- 
bruchfreien Gesteinen (Tonschiefer) lÃ¤Ã sich durch unterschiedlich hohe Diffe- 
rentialspannungen im Gestein erklÃ¤ren Die Zugfestigkeit des Gesteins wird 
von untergeordneter Bedeutung sein: Beide Gesteine enthalten in der YZ-  
Ebene der Schieferung Anisotropien (vor Schieferungsbeginn angelegte Quarz- 
gÃ¤nge s. Kap. 4.2.1), die ungefÃ¤h gleiche BetrÃ¤g fÃ¼ die Zugfestigkeit auf- 
weisen sollten. 
Einer der markanten Unterschiede zwischen Tonschiefern und pyroklastischen 
Chloritschiefern liegt in der KorngrÃ¶Ã von Phyllosilikaten und Klasten. In Ton- 
schiefern haben die geringen KorngrÃ¶ÃŸ von Hellglimmern und anderen 
Komponenten eine groÃŸ Zahl von Korn-Korn-Kontakten (insbesondere Quarz- 
Phyllosilikat-Kontakte) zur Folge, was sich gÃ¼nsti auf die DrucklÃ¶sun entlang 
von Korngrenzen und Randzonen von KÃ¶rner auswirken sollte. Die kleineren 
KorngrÃ¶ÃŸ bedingen auch eine grÃ¶ÃŸe OberflÃ¤che In Tonschiefern kann pro 
Volumen eine grÃ¶ÃŸe FlÃ¤ch von Fluidfilmen besetzt werden als in pyroklasti- 
sehen Chloritschiefern. Aus diesem Grund sollten die Bedingungen fÃ¼ einen 
diffusiven Transport des druckgelÃ¶ste Materials in Tonschiefern gÃ¼nstige als 
in pyroklastischen Chloritschiefern gewesen sein (vgl. RUTTER 1983). 
Als treibende Kraft des Kriechens durch Diffusion und/oder Advektion spielen 
neben Druckgradienten zwischen DrucklÃ¶sungsflÃ¤ch und AusfÃ¤llungsberei 
chen (ETHERIDGE et al. 1984) sowie Stresskonzentrationen an Korn-Korn- 
Kontakten (ELLIOTT 1973, GREEN 1984) auch der unterschiedliche Mobilisie- 
rungsgrad von Mineralen eine Rolle (ROBIN 1979). Die Kompetenz eines 
Quarz-Glimmer-Gesteins, im Sinne eines gÃ¼nstige VerhÃ¤ltnisse zwischen 
mobilen und immobilen Mineralphasen, wird vom prozentualen Anteil der 
beiden Mineralphasen gesteuert: Bei einem Glimmeranteil von circa 60 Vol.-% 
weist nach RoBIN (1979) ein Quarz-Glimmer-Gestein die geringste Kompetenz 
auf (s. Abb. 9.3). Anfallende Scherspannungen kdnnen in einem inkompetenten 
Gestein durch DrucklÃ¶sun des Quarzes an Quarz-Glimmer-Kontakten effektiv 
abgebaut werden. FÃ¼ eine gleiche Strainrate mÃ¼sse in einem inkompetenten 
Gestein geringere differentielle Spannungen aufgewendet werden als in einem 
kompetenten Gestein (ROBIN 1979). Die kompetenten, weil an Phyllosilikaten 
reichen und Quarzen armen pyroklastischen Chloritschiefern besitzen in dieser 
Hinsicht ein zu den Schichtsilikaten hin verschobenes ungÃ¼nstige VerhÃ¤ltnis 
Die Bedingungen fÃ¼ die DrucklÃ¶sun in S,-FlÃ¤che sind in den quarz- und 
phyllosilikatreichen Tonschiefern und psammitischen Schiefern somit gÃ¼nstige 
als in den pyroklastischen Chloritschiefern. 
100% 50% 100% 
Quarz Glimmer 
Abb. 9.3: Kompetenz als Funktion des Quarz/Schichtsilikat-VerhÃ¤ltnisses Hohe Kompetenz 
weisen reine Quarzgesteine - die katalytische Wirkung von Glimmern fehlt - und reine Glim- 
mergesteine - geringe MobilititÃ¤ der Glimmer - auf (ROBIN 1979). 
In Tonschiefern (und psammitischen Schiefern) sind ein gÃ¼nstige VerhÃ¤ltni 
zwischen mobilen und immobilen Mineralphasen sowie die geringen KorngrÃ¶ 
Ben dem Transport des druckgelÃ¶ste Materials und der DrucklÃ¶sun in Schie- 
ferflÃ¤che fÃ¶rderlic gewesen. Einem Aufbau von grÃ¶ÃŸer Scherspannungen 
konnte in diesen Gesteinen somit effektiver als in pyroklastischen Chloritschie- 
fern entgegengewirkt werden (s. Abb. 9.5b). In pyroklastischen Chloritschiefern 
hat der Aufbau von grÃ¶ÃŸer Differentialspannung zur Bildung der Extensions- 
brÃ¼che in der YZ-Ebene der Schieferung gefÃ¼hr (s. Abb. 9.5a). Nimmt man 
die Mohrsche Darstellung zur Grundlage (s. Abb. 4.6 und Kap. 9), so lassen 
sich fÃ¼ pyroklastische Chloritschiefer Werte von 40 Mpa fÃ¼ die maximal er- 
reichten Differentialspannungen ableiten. FÃ¼ Tonschiefer muÃ ein etwas ge- 
ringerer Wert angenommen werden. 
9.2.2 Extensionsbruchfreies Hauptschieferungsstadium am Beispiel von 
pyroklastischen Chloritschiefern 
In der YZ-Ebene der pyroklastischen Chloritschiefer finden sich bis maximal 1 
mm mÃ¤chtig ExtensionsbrÃ¼ch ("crack-seal"-GÃ¤nge) die mit Quarz und 
Chlorit mineralisiert sind. Diese Gangmineralisation wird meist von einer bis 
mehreren cm mÃ¤chtige antitaxialen Calcitmineralisation abgelÃ¶s (s. Abb. 
4.21, 9.4e und 10.4a). Strainwerten von bis zu 3 in XZ-Schnitten von pyrokla- 
stischen Chloritschiefern (s. Abb. 4.1 1) steht eine nur geringe interne Deforma- 
tion des mit antitaxialen Calcitfasern belegten Extensionsbruches durch Druck- 
verzwillingung gegenÃ¼be (s. hierzu auch Kap. 10). Ausgehend davon, daÂ die 
mit antitaxialem Calcit mineralisierten ExtensionsbrÃ¼ch Ã¼be den gesamten 
SchieferungsprozeÃ aktiv gewesen sind, muÃŸte zuerst gebildete Calcitstrai- 
ninkremente wesentlich intensiver deformiert worden sein als die zuletzt gebil- 
deten. Dies bestÃ¤tige die Dunnschliffbeobachtungen jedoch nicht (S.O.). Anti- 
taxiale Calcite scheinen aus den genannten GrÃ¼nde in der Endphase des 
Schieferungsprozesses mineralisiert worden zu sein. 
Die Ã¤lteren mit Quarz und Chlorit belegten ExtensionsbrÃ¼ch zeigen hingegen 
eine intensive Deformation. Sie sind teils gefaltet - Â symmetrisch zur Schiefe- 
rungsebene (s. Abb. 9.4c,d) - , und Quarz zeigt ausgeprÃ¤gt Kaltbearbeitung 
(diskontinuierliche Undulositat, DeformationsbÃ¤nder sowie DrucklÃ¶sun an 
Quarz-Chlorit-Kontakten. Der ausgeprÃ¤gt Sprung in der IntensitÃ¤ der Defor- 
mation zwischen schwach deformierten antitaxialen CalcitgÃ¤nge und stark 
deformierten Quarz-Chlorit-GÃ¤nge belegt, daÂ der SchieferungsprozeÃ in py- 
roklastischen Chloritschiefern nur in der Anfangs- und Endphase von synkine- 
matischen ExtensionsbrÃ¼che begleitet worden ist. In XZ-Schnitten lÃ¤Ã sich 
Abb. 9.4a: Isolierte Quarzklasten sind in einer durch DrucklÃ¶sun und Phyllosilikatbildung ent- 
standenen Schiefermatrix eingestreut. Die Quarzklasten zeigen keine plastische Deformation. 
Der Extensionsbruch eines Quarzklastes wurde mit Calcit mineralisiert (Pfeil) (Ca 189). 
Abb. 9.4b: Mit Quarz (Qz) und Calcit (Cc) belegter Extensionsbruch in einer So-parallelen kom- 
petenten Dolomitlage (Do). Die Calcite zeigen intensive Druckverzwillingung und Verbiegung 
der Zwillingslamellen. Die Offnungsgeschichte wird durch EinschluÃŸfahne (Pfeil) von Calcit im 
Quarz wiedergegeben (Ca 6). 
Abb. 9 .4~ :  FrÃ¼h ExtensionsbrÃ¼ch im pyroklastischen Chloritschiefer, die von der Schieferung 
gefaltet werden. "Crack-seaI1'-GefÃ¼g (feine EinschlufibÃ¤nde aus Chlorit im Quarz) belegen die 
offnungsgeschichte (Ca 5). 
Abb. 9.4d: Gefalteter, Ca. 2 mm mÃ¤chtiger mit Quarz und Chlorit belegter frÃ¼he Extensions- 
bruch (die weiÃŸ gestrichelte Linie zeichnet den gefalteten Kontakt zwischen Schiefer und Ex- 
tensionsbruch nach). Dieser wurde im spÃ¤te SchieferungssSadium von einem Extensionsbruch 
reaktiviert, der mit antitaxialem Calcit mineralisiert worden ist. Der "Deformationssprung" zwi- 
schen den beiden ExtensionsbrÃ¼che (ersterer zeigt ausgeprÃ¤gt Faltung, der Calcit auf letzte- 
rem lediglich schwache Druckverzwillingung) legt nahe, daÂ der SchieferungsprozeÃ in diesem 
Gestein nur in seiner Anfangs- und Endphase von ExtensionsbrÃ¼che begleitet worden ist (Ca 
45). 
Abb. 9.4e: Mit Quarz (Qz) und Dolomit (Do) mineralisierter spÃ¤te Exjensionsbruch im pyro- 
klastischen Chloritschiefer (gleicher Probe wie in Abb. 9.4b), dessen Offnungsgeschichte von 
EinschluÃŸfahne und -bÃ¤nder wiedergegeben wird. Die Quarze weisen lediglich kontinuierliche 
UndulÃ¶sita auf (Ca 5). 

beobachten, daÂ die Orientierung der Straininkremente von Quarz-Chlorit-Ex- 
tensionsbrÃ¼che von denen der jÃ¼ngere antitaxialen Calcit-ExtensionsbrÃ¼ch 
bis zu 15' abweicht, was ebenfalls eine diskontinuierliche Entwicklung nahelegt 
(weitere Aspekte hierzu in Kap. 10). Der Chemismus der Chlorite in Schiefer- 
flÃ¤che und ExtensionsgÃ¤nge ist identisch (EDX-Analysen). Das syntaxiale 
Wachstum der Chlorite, die die EinschluÃŸbÃ¤nd in den "crack-seall'-GÃ¤nge 
abbilden, zeigt, daÂ bei Anlage der ExtensionsbrÃ¼ch bereits Chloritmineralisa- 
tion in den SchieferflÃ¤che stattgefunden haben muÃŸ Es kann somit ausge- 
schlossen werden, daÂ die Quarz-Chlorit-GÃ¤ng in einem vorangegangen 
Krustendehnungs-Regime entstanden sind. Auch wenn detrische Chlorite im 
Sediment erhalten waren, lÃ¤Ã sich die groÃŸ Zahl von syntaxialen Chloriten auf 
den Extensionsbruchen nicht erklÃ¤ren Die Tatsache, daÂ die Quarz-Chlorit- 
ExtensionsbrÃ¼ch nur in der YZ-Ebene der Schieferung orientiert sind, belegt, 
daÂ diese syn-S, mineralisiert worden sind. ExtensionsbrÃ¼che die im bearbei- 
teten Profil bei Krustendehnung aufgerissen sind, streuen in alle Richtungen (s. 
Abb. 4.5a,b). 
9.2.3 Extensionsbruche in kompetenten Lagen 
Im Unterschied zu pyroklastischen Chloritschiefern lassen sich in eingeschalte- 
ten So-parallelen GÃ¤nge keine frÃ¼h von spÃ¤tgebildete Extensionsbruche un- 
terscheiden. Die So-parallelen GÃ¤ng sind im frÃ¼he Faltungsstadium minerali- 
siert worden (s. Kap. 4.2.2.1 und Abb. 4.5b). In den mit Dolomit, Calcit und 
Quarz mineralisierten GÃ¤nge ist auf Extensionsbruchen die Calcitdeformation 
wesentlich intensiver - die Zwillingslamellen sind zudem hÃ¤ufi verbogen (s. 
Abb. 9.4d) - als bei antitaxialen Calciten, die im spÃ¤te Schieferungsstadium 
auf Extensionsbruchen im pyroklastischen Chloritschiefer mineralisiert worden 
sind. Innerhalb der vom Dolomit dominierten So-parallelen Einschaltung ist der 
Strain, wiedergegeben durch kontinuierliche UndulÃ¶sitÃ und DrucklÃ¶sung 
weitaus hÃ¶he als im pyroklastischen Chloritschiefer. Bei einer auf das spÃ¤t 
Schieferungsstadium begrenzten gemeinsamen Entwicklung sollte die Calcitde- 
formation in Extensionsbruchen von pyroklastischem Chloritschiefer weitaus 
intensiver als in ExtensionsbrÃ¼che der Dolomitlage sein. Das Gegenteil wurde 
beobachtet. Aus der intensiven Druckverzwillingung von frÃ¼hgebildete Calcit- 
straininkrementen auf ExtensionsbrÃ¼che von kompetenten Einschaltungen 
und die sukzessive Abnahme der Deformation zu jÃ¼ngere Straininkrementen 
hin lÃ¤Ã sich ablesen, daÂ der SchieferungsprozeÃ in den kompetenten Ein- 
schaltungen stets von ExtensionsbrÃ¼che begleitet worden sein muÃŸ In den 
kompetenten, So-parallelen Einschaltungen waren weder die kristallplastische 
Deformation noch das Kriechen durch DrucklÃ¶sun in der Lage einem Anstieg 
der Scherspannungen effektiv entgegenzuwirken, was ein AufreiÃŸe der Ex- 
tensionsbrÃ¼ch verhindert hÃ¤tte WÃ¤hren in Tonschiefern und pyroklastischen 
Chloritschiefern das "Hauptschieferungsstadium" frei von Extensionsbruchen 
gewesen ist, wurden in den kompetenten Einschaltungen Extensionsbruche 
mineralisiert (s. Kap. 9.2.5 und Abb. 9.6). 
9.2.4 Wirkung von Kompetenzanderungen auf den ProzeÃ des Kriechens 
durch Drucklosung 
Wie die pyroklastischen Chloritschiefer weisen auch die psammitischen Schie- 
fer im frÃ¼he Schieferungsstadium ExtensionsbrÃ¼ch auf. Die "crack-seal1'- 
GÃ¤ng in psammitischen Schiefern zeigen die gleiche Orientierung und eine 
vergleichbare DeformationsintensitÃ¤ wie die frÃ¼hen mit Quarz und Chlorit be- 
legten ExtensionsbrÃ¼ch in den pyroklastischen Chloritschiefern. Die spÃ¤te 
Schieferungsstadien der psammitischen Schiefer, wie auch die der Tonschie- 
fer, sind jedoch im Gegensatz zu den pyroklastischen Chloritschiefern frei von 
ExtensionsbrÃ¼che und konjugierten hybriden ScherbrÃ¼che (s. Abb. 9.7). Die 
Ursache hierfÃ¼ ist mÃ¶glicherweis in KompetenzÃ¤nderunge der geschieferten 
Gesteine wÃ¤hren des Schieferungsprozesses zu sehen. Durch den Abtrans- 
port von leicht drucklÃ¶sliche Material (Quarz) (s. Abb. 4.1 1) in den phyllosili- 
katreichen Chloritschiefern wird im Zuge des Schieferungsprozesses das un- 
gÃ¼nstig VerhÃ¤ltni zwischen mobilen (u.a. Quarz, Calcit, Feldspat) und im- 
mobilen Komponenten (Chlorite) sukzessive verschlechtert (s. Abb. 9.3). Die 
Kompetenz des Gesteins wird durch den Abtransport des Quarzes erhÃ¶h (s. 
Kap. 9.2.1). Die KompetenzerhÃ¶hun wÃ¤hren des Schieferungsprozesses 
hÃ¤tt ein sukzessiven Anstieg der Differentialspannung zur Folge (s. Kap. 
9.21), was letztendlich zur Ausbildung von ExtensionsbrÃ¼che fÃ¼hre wÃ¼rd (s. 
Abb. 9.5). 
Die psammitischen Schiefer sind hingegen sehr reich an mobilen Mineralpha- 
Sen (Quarz-Feldspat-Gehalt > 60 Vol.-%, Phyllosilikate < 40 Vol.-%, geschÃ¤tzt) 
Infolge des Abtransportes des leicht drucklÃ¶sliche Materials (s. Kap. 12.2) ist 
anzunehmen, daÂ das VerhÃ¤ltni zwischen mobilen und immobilen Mineral- 
phasen im frÃ¼he Schieferungsstadium grÃ¶ÃŸ gewesen ist (ca. 70 zu 30). Aus 
der Kurve der Abb. 7.3 lÃ¤Ã sich abblesen, daÂ eine Erniedrigung des Anteils 
mobiler Mineralphasen von 70 bis 80 Vol.-% auf ca. 60 Vol.-% die Kompetenz 
des psammitischen Schiefers erniedrigt. Das vermutlich im spÃ¤te Schiefe- 
rungsstadium gÃ¼nstiger Quarz-Phyllosilikat-VerhÃ¤ltni war der DrucklÃ¶sun 
fÃ¶rderlich so daÂ die auferlegten Scherspannungen effektiv abgebaut werden 
konnten, was letztendlich die Bildung von ExtensionsbrÃ¼che verhindert hat. 
Die vermutete hÃ¶her Kompetenz im frÃ¼he Schieferungsstadium hatte einen 
Aufbau grÃ¶ÃŸer Differentialspannungen zur Folge, so daÂ der Betrag der Zug- 
festigkeit (-1T) des Gesteins Ã¼berschritte werden konnte. 
9.2.5 Schieferungsphasen ohne und mit begleitenden Extensionsbru- 
chen am Beispiel von pyroklastischen Chloritschiefern 
In pyroklastischen Chloritschiefern wurde die Zugfestigkeit des Gesteins zu 
Beginn und zum Ende des Schieferungsprozesses Ã¼berschritten Dies wird 
durch die intensiv deformierten, mit Quarz und Chlorit mineralisierten Extensi- 
onsbrÃ¼ch und die schwach deformierten, meist mit Calcit mineralisierten Ex- 
tensionsbrÃ¼ch (teils auch mit Quarz, Calcit und Dolomit mineralisiert, s. Abb. 
9 . 4 ~ )  dokumentiert (s. Kap. 9.2.2). In der dazwischengeschalteten Schiefe- 
rungsphase wurde der Betrag der Zugfestigkeit dieses Gesteins offensichtlich 
nicht Ã¼berschritten 
Auch wÃ¤hren des extensionsbruchfreien Schieferungsstadiums der pyroklasti- 
sehen Chloritschiefer sind supralithostatische Fluiddrucke bzw. ein "high fluid 
pressure regime" anzunehmen: In pyroklastischen Chloritschiefern eingeschal- 
tete So-parallele kompetente GÃ¤ng weisen mit "crack-sea1"-GefÃ¼ge belegte 
Extensionsbruche auf (s. Abb. 9.7). Es lÃ¤Ã sich beobachten, daÂ die Deforma- 
tion von frÃ¼hgebildete zu spÃ¤tgebildete "crack-sealt'-GefÃ¼ge sukzessive zu- 
nimmt (s. Kap. 9.2.3). Diese Beobachtungen fuhrt zu der SchluÃŸfolgerung daÂ 
wÃ¤hren des extensionsbruchfreien Schieferungsstadiums im pyroklastischen 
Chloritschiefer Extensionsbruche in den kompetenten Einschaltungen aufgeris- 
sen sind (s. Abb. 9.6). Dies legt nahe, daÂ auch das extensionsbruchfreie 
Schieferungsstadium in den pyroklastischen Chloritschiefern von supralithosta- 
tischen Fluiddrucken begleitet worden ist. 
Ãœbe die Ursache fÃ¼ die Quarz- und Chloritmineralisationen auf Extensions- 
bruchen des frÃ¼he Schieferungsstadiums (s. Abb. 9 . 4 ~  und d) kann nur spe- 
kuliert werden: Denkbar ist, daÂ die inkompetenten pyroklastischen Tuffe 
undloder Tuffite bei Einsetzen des Schieferungsprozesses eine sehr geringe 
PermeabilitÃ¤ aufgewiesen haben. Dies hÃ¤tt eine Behinderung des Abtrans- 
port von druckgelÃ¶ste Material zur Folge. Erst mit der Ausbildung eines sub- 
vertikalen SI-FlÃ¤chengefuge wurden Wegsamkeiten fÃ¼ Fluide geschaffen, die 
die Bedingungen fÃ¼ einen advektiven Abtransport des druckgelÃ¶ste Materials 
verbesserten. Die Verbesserung der TansportmÃ¶glichkeite fÃ¼hrt dazu, daÂ 
der ProzeÃ des Kriechens durch DrucklÃ¶sun einem Spannungsaufbau effektiv 
entgegenwirken konnte (s. Kap. 12.2) und es nicht mehr zur Ausbildung von 
ExtensionsbrÃ¼che gekommen ist. 
Abb. 9.5: FÃ¼ pyroklastische Chloritschiefer (a) und Tonschiefer (b) konstruierte Mohrsche 
Spannungskreise fÃ¼ die verschiedenen Bruchstadien (vgl. Abb. 9.7). 
a) Spannungskreis fÃ¼ das von ExtensionsbrÃ¼che begleitete frÃ¼h und spÃ¤t Schieferungssta- 
dium (B), fÃ¼ das extensionsbruchfreie Hauptschieferungsstadium (A), fÃ¼ konjugierte hybride 
ScherbrÃ¼ch (C) und konjugierte ScherbrÃ¼ch (D) in pyroklastischen Chloritschiefern (ErlÃ¤ute 
rungen siehe Text). 
b) Spannungskreis fÃ¼ das frÃ¼he spÃ¤t und Hauptschieferungsstadiurn (frei von ExtensionsbrÃ¼ 
chen) (A), das Schieferungsstadium ohne begleitende hybride ScherbrÃ¼ch (B), das Schiefe- 
rungsdstadiurn ohne begleitende konjugierte ScherbrÃ¼che (C) und das Schieferungsstadium 
mit begleitenden konjugierten ScherbrÃ¼che (D) in Tonschiefern (ErlÃ¤uterunge siehe Text). 
Durch den Anstieg des effektiven UmschlieÃŸungsdruckes der durch sinkende Fluiddrucke aus- 
gelÃ¶s worden ist, wird die PermeabilitÃ¤ der Gesteine erniedrigt (s. Abb. 9.2), was den Abtrans- 
port des druckgelÃ¶ste Materials und somit den GesamtprozeÃ des Kriechens durch DrucklÃ¶ 
sung behindert. Die Folge ist, daÂ sich bei steigenden UrnschlieÃŸungdrucke grÃ¶ÃŸe Differen- 
tialspannungen irn Gestein aufbauen kÃ¶nne (bei gleicher Strainrate). Die Radien der Span- 
nungskreise in den bruchfreien Phasen sind geschÃ¤tzt 
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Abb. 9.6: Bruchinventar im frÃ¼he Faltungsstadium, wÃ¤hren des Schieferungsprozesses und wÃ¤hren der Bildung des konjugierten kompressiven 
Schersystems in verschiedenen Lithologien. 
9.2.6 Ursachen fÃ¼ den Wechsel von Extensionsbruchen zu konjugierten 
hybriden Scherbruche im pyroklastischen Chloritschiefer 
Der Wechsel von in der YZ-Ebene der Schieferung orientierten ExtensionbrÃ¼ 
chen zu konjugierten ScherbrÃ¼che reflektiert einen Anstieg der Scherspan- 
nungen und eine Reduzierung des Fluiddruckes, d.h. ein geringes Ansteigen 
der effektiven UmschlieÃŸungsdruck (s. Abb. 9.5a). Die Straininkremente der 
hybriden ScherbrÃ¼ch legen nahe, daÂ der Anstieg der Scherspannungen kon- 
tinuierlich erfolgt ist. Die folgende Diskussion soll die Ursachen fÃ¼ den Ãœber 
gang von Extensionsbruchen zu konjugierten hybriden ScherbrÃ¼che beleuch- 
ten. 
Wenn 03, die Zugfestigkeit des Gesteins erreicht, kommt es zur Bildung eines 
Extensionsbruches (Spannungskreise I in Abb. 9.7), der mit Fluiden aus dem 
benachbarten Gestein aufgefÃ¼ll wird (vgl. ETHERIDGE et al. 1984). Mit dem 
"FÃ¼llen des klaffenden Extensionsbruches mit Fluiden sollte ein lokales Absin- 
ken des Fluiddruckes im benachbarten Gestein und damit ein lokaler Anstieg 
der effektiven UmschlieÃŸungsdruck einhergehen. Der Mohrsche Spannungs- 
kreis verschiebt sich nach rechts (Spannugskreise I1 in Abb. 9.7). Durch Depo- 
nierung des in SI-FlÃ¤che druckgelÃ¶ste Materials wird die Scherspannung im 
Gestein abgebaut, der Radius des Mohrschen Spannungskreises verkleinert. 
Das nÃ¤chst Straininkrement bildet wieder einen Extensionbruch ab, wenn der 
Anstieg des Radius des Mohrschen Spannungskreises den Betrag 4T (ca. 40 
Mpa) nicht Ã¼berschreite (s. Abb. 9.7a). Als Ursache fÃ¼ die Bildung von konju- 
gierten hybriden ScherbrÃ¼che anstelle von ExtensionsbrÃ¼che werden 3 MÃ¶g 
lichkeiten diskutiert: 
1. Durch Abfuhr von leicht drucklÃ¶sliche Material (Quarz und Calcit) werden 
die pyroklastischen Chloritschiefer kompetenter. FÃ¼ eine gleiche Strainrate 
wird ein grÃ¶ÃŸer Scherstress erforderlich (s. Kap. 9.2.1). Dieser Interpreta- 
tion widerspricht jedoch die Beobachtung, daÂ in teils monomineralischen, 
und daher sehr kompetenten So-parallelen Einschaltungen Extensionsbru- 
ehe aufgerissen sind. Zu erwarten wÃ¤re hier hybride ScherbrÃ¼ch oder 
ScherbÃ¼che 
2. ErhÃ¶hun der Strainrate: Diese MÃ¶glichkei ist eher unwahrscheinlich. Es ist 
nicht anzunehmen, daÂ zum Ende des Schieferungsprozesses die Strainra- 
te ansteigt. 
3. .Wie oben erwÃ¤hnt sinkt der Fluiddruck nach dem AufreiÃŸe des Extensi- 
onsbruches in der unmittelbaren Umgebung von diesem ab. Das nÃ¤chst 
Straininkrement bildet wieder einen Extensionsbruch ab, wenn der Fluid- 
druck seinen vorigen Betrag erreicht oder annÃ¤hern erreicht, bevor sich 
eine Scherspannung von grÃ¶ÃŸ 40 Mpa im Gestein aufgehauen kann (s. 
Abb. 9.7a). Andernfalls wird ein hybrider Scherbruch gebildet (s. Abb. 9.7b). 
Wie in Kap. 12.2 noch ausgefÃ¼hr wird, ist die Ursache fÃ¼ die Ã„nderun im 
Verformungsverhalten der "very low gradeu-metamorphen Kruste des BT in 
einer verminderten Zufuhr von Fluiden Ã¼be einen Abscherhorizont zu se- 
hen. Eine verminderte Zufuhr von extern zugefÃ¼hrte Fluiden kann dazu 
fÃ¼hren daÂ der Anstieg des Fluiddruckes nach der Bruchbildungen 
langsamer vonstatten geht (s. Abb. 9.7b), was den Anstieg hÃ¶here Scher- 
Spannungen im Gestein mÃ¶glic macht. Die Folge wird sein, daÂ sich die 
fÃ¼ hybride ScherbrÃ¼ch notwendigen Differentialspannungen von > 40 Mpa 
im Gestein aufbauen kÃ¶nnen 
Abb. 9.7: Durch das ZustrÃ¶me von Fluiden in einen sich Ã¶ffnende Extensionsbruch (E, Span- 
nungskreise I in a) und b)) wird der Fluiddruck im Gestein lokal erniedrigt, d.h. der effektive 
UrnschlieÃŸungsdruc erhÃ¶h (ErlÃ¤uterunge siehe Text). Die Deponierung des in S,-FlÃ¤che 
druckgelÃ¶st Materials auf dem Extensionsbruch fÃ¼hr zu einem Spannungsabbau irn Gestein 
(Spannungskreise 11). In Abb. 9.7a wird das schnelle Absacken des Fluiddruckes in der Urnge- 
bung des Extensionsbruches durch Zufuhr externer Fluide sehr rasch wieder kompensiert. Dies 
verhindert, daÂ der Spannungsaufbau (Spannungskreis 111 und IV  in Abb. 9.7a)) den fÃ¼ hybride 
ScherbrÃ¼ch nÃ¶tige Betrag nicht erreicht. In Abb. 9.7b ist die Zufuhr externer Fluide geringer, 
so daÂ die Fluiddrucke langsamer ansteigen. Der effektive UmschlieÃŸungsdruc sinkt langsa- 
mer als in Abb. 9.7a ab, so daÂ sich die fÃ¼ hybride ScherbrÃ¼ch (hS, Spannungskreis V) nÃ¶ti 
gen Scherspannungen aufbauen kÃ¶nnen Das allmÃ¤hlich "Umbiegen" der Straininkrernente in 
hybriden ScherbrÃ¼che zeigt, daÂ die Zufuhr externer Fluide sukzessive verringert wurde. Der 
Ãœbergan vom Extensionsbruch zu hybriden ScherbrÃ¼che erfolgt nicht wie in Abb. 9.7b dar- 
gestellt in einem groÃŸe Schritt, sondern in vielen kleinen Schritten. 
9.3 Behinderung des Schieferungsprozesses Kriechen durch DrucklÃ¶ 
sung beim Ãœbergan von Schieferung mit begleitenden Extensions- 
bruchen zu einem konjugierten kom 
Tonschiefer und psammitische Schiefer zeigen lediglich konjugierte ScherbrÃ¼ 
ehe. Es wurden zum Ende des Schieferungsprozesses hin weder Extensions- 
brÃ¼ch noch hybride ScherbrÃ¼ch beobachtet, die in den pyroklastischen Chlo- 
ritschiefern in groÃŸe HÃ¤ufigkei auftreten. Das Fehlen von hybriden ScherbrÃ¼ 
chen ist ein Kriterium dafÃ¼r daÂ der SchieferungsprozeÃ Kriechen durch Diffu- 
sion undloder Advektion auch bei steigenden UmschlieÃŸungsdrucke in den 
Tonschiefern und psammitischen Schiefern einem Spannungsaufbau sehr ef- 
fektiv entgegenwirken konnte. Eine starke Behinderung des Kriechens durch 
DrucklÃ¶sun hÃ¤tt zu einem Anstieg der differentiellen Spannungen und un- 
weigerlich zur Ausbildung von ExtensionsbrÃ¼che und konjugierten hybriden 
ScherbrÃ¼che bei den jeweiligen effektiven UmschlieÃŸungsdrucke gefÃ¼hrt 
FrÃ¼hesten bei Fluiddrucken von pf < ov wurde Kriechen durch DrucklÃ¶sun 
auch in Tonschiefern so stark eingeschrÃ¤nkt daÂ ein rapider Anstieg der 
Scherspannungen nicht mehr verhindert werden konnte: Dies wird durch das 
Auftreten von konjugierten kompressiven ScherbrÃ¼che in Tonschiefern und 
psammitschen Schiefern dokumentiert (s. Abb. 9.5). 
Das Auftreten erster BrÃ¼ch wÃ¤hren des Schieferungsprozesses dokumen- 
tiert, unabhÃ¤ngi davon, ob es sich um Extensions-, hybride Scher- oder 
ScherbrÃ¼ch handelt, daÂ sich im Gestein grÃ¶ÃŸe Scherspannungen aufge- 
baut haben, d.h., daÂ der SchieferungsprozeÃ an EffektivitÃ¤ verlor. Ein rapide 
Reduzierung der PermeabilitÃ¤ bei steigenden UmschlieÃŸungsdrucke (s. Abb. 
9.2) verschlechtert die Bedingungen fÃ¼ den Abtransport von druckgelÃ¶ste 
Material in einem fÃ¼ Fluide offenen System (s. Kap. 12.2). Damit wird der Ge- 
samtprozeÃ des Kriechens durch DrucklÃ¶sun behindert. Es kommt zum Auf- 
bau grÃ¶ÃŸer Differentialspannungen im Gestein. Dies bewirkt wiederum eine 
Abnahme der Dicke von Fluidfilmen, die nur begrenzt Scherspannungen tragen 
kÃ¶nne (RUTTER 1983). Durch die Abnahme der Dicke der Fluidfilme bei stei- 
genden Scherspannungen werden die MÃ¶glichkeite fÃ¼ einen diffusiven 
Transport des druckgelÃ¶ste Materials ebenfalls verschlechtert. 
WÃ¤hren bei pyroklastischen Chloritschiefern der Spannungsabbau mittels 
Kriechen durch DrucklÃ¶sun bereits im spÃ¤te Schieferungsstadium von Ex- 
tensionsbrÃ¼che begleitet worden ist, war das in Tonschiefern und psammiti- 
sehen Schiefern erst im Scherbruchstadium der Fall (s. Abb. 9.6 und 9.7). Der 
advektive Fluidtransport verlagerte sich mit steigenden differentiellen Spannun- 
gen entlang von SchieferflÃ¤che auf Scherzonen. Dieser erfolgte entweder 
durch aseismisches "pressure solution slip" (s. Kap. 7.2.2), und wenn die 
Scherfestigkeit des Gesteins Ã¼berschritte wurde, nach dem Prinzip des "seis- 
mic pumping" von SIBSON et al. (1975). Die Verlagerung des Transports von 
druckgelÃ¶ste Material entlang von SchieferflÃ¤che auf Scherzonen ist in Ton- 
schiefern und psammitischen Schiefern in Richtung hÃ¶here Spannungsdiffe- 
renzen verschoben worden. Der dominierende Fluidtransport in Scherzonen 
zeigt sich auch in einer Verlagerung von einer Vielzahl, von meist isolierten 
konjugierten ScherbrÃ¼che mit geringen VersatzbetrÃ¤gen auf eine geringe An- 
zahl von konjugierten Scherzonen mit grÃ¶ÃŸer VersatzbetrÃ¤gen die jedoch 
untereinander in Verbindung stehen. FÃ¼ einen Abtransport von druckgelÃ¶ste 
Material sollten sich letztere als gÃ¼nstige erweisen. 
Ferner soll betont werden, daÂ die ExtensionsbrÃ¼ch untereinander nicht ver- 
bunden sind. So sind sie zwar fÃ¼ Deponierung des druckgelÃ¶ste Materials, 
jedoch nicht fÃ¼ dessen Abtransport aus dem System geeignet. Der Transport 
von Fluiden aus dem System erfolgte zunÃ¤chs parallel den SchieferflÃ¤che in 
Richtung der kleinsten Hauptnormalspannung. Mit der Bildung von ScherbrÃ¼ 
chen bildet sich ein konkurrierendes Netz von Transportwegen fÃ¼ Fluide. 
10 Schieferungsentwicklung im Profil entlang des unteren Car- 
ryer-Gletschers: Koaxiale o t-koaxiale Deformation ? 
Weisen die Hauptachsen der inkrementellen Strainellipsoide stets die gleiche 
Orientierung wie die Hauptachsen des finiten Strainellipsoids auf, dann ist die 
Deformation koaxial; ist dies nicht der Fall, ist sie entsprechend nicht-koaxial 
(ELLIOTT 1972, HOBBS et al. 1976). Nach WOOD (1974) sollen die SchieferflÃ¤ 
chen parallel der XY-Ebene des Strainellipsoids angelegt sein und dort wÃ¤h 
rend koaxialer Straininkremente verbleiben. Laut WOOD (1 974) soll die Schiefe- 
rung ein koaxiale Deformation widerspiegeln. Nach WILLIAMS (1 976, 1977) sind 
die SchieferflÃ¤che parallel der XY-Ebene des finiten Strainellipsoids orientiert, 
nicht weil sie dort gebildet wurden, sondern weil sie in die Position mit zuneh- 
mendem Strain einrotiert worden sind. MEANS (1975, 1977), COBBOLD (1976), 
GOSH (1 982) und TREAGUS (1 983) sind weitere Autoren, die sich bezÃ¼glic die- 
ser Problematik Ã¤uÃŸer Bei der folgenden Diskussion Ã¼be koaxiale oder nicht- 
koaxiale Deformation werden Ausschnitte aus einer Falte (Faltenschenkel) iso- 
liert betrachtet. Vorausgeschickt sei, daÂ die SchieferflÃ¤che im bearbeiteten 
Profil entlang des unteren Carryer Gletschers zwar eine nicht-koaxiale Defor- 
mationsgeschichte zeigen, da jedoch die nicht-koaxiale Deformation auf den 
beiden Faltenschenkeln spiegelsymmetrisch ist (dies lÃ¤Ã sich im offen gefalte- 
ten Carryer-Konglomerat des westlichen Profilabschnitts zeigen), sich gegen- 
seitig neutralisiert, spiegelt sich in einer GroÃŸfaltenstruktu eine koaxiale "plane 
straini'-Deformation wider. 
Auf der einen Seite zeigen symmetrische Druckschattenmineralisationen in XZ- 
Schnitten und Kongruenz der XY-Ebene des finiten Strainellipsoids mit den 
SchieferflÃ¤che "scheinbar" koaxiale Deformation mit einer gleichen Orientie- 
rung der Hauptspannungs- und Hauptdeformationsachsen an (s. Kap. 4.3). 
Hier muÃ jedoch die Frage gestellt werden, ob die Genauigkeit der Strainanaly- 
Sen ausreicht, um geringe Abweichung des finiten Strainellipsoids von den S,- 
FlÃ¤che zu belegen. Auf der anderen Seite gibt es Hinweise, die an einer koa- 
xialen Deformationsgeschichte zweifeln lassen: Zum einen die Deformation von 
vor Schieferungsbeginn mineralisierten QuarzgÃ¤nge (s. Kap. 4.3.3, ErlÃ¤ute 
rungen siehe unten) und zum anderen am, wenn auch nur in seltenen FÃ¤lle zu 
beobachtenden Winkel (bis max. 15') zwischen im frÃ¼he Schieferungsstadium 
gebildeten Quarz-Chlorit-Straininkrementen und im spÃ¤te Schieferungsstadi- 
um gebildeten Calcit-Straininkrementen auf syn-S, mineralisierten Extensions- 
brÃ¼che (s. Kap. 9.2.2). Infolge der kristallplastischen Deformation, DrucklÃ¶ 
sung und FÃ¤ltelun der frÃ¼hen mit Quarz- und Chlorit belegten ExtensionsbrÃ¼ 
ehe lÃ¤Ã sich der Winkel selten eindeutig nachweisen. Ist er jedoch eindeutig zu 
erkennen, dann fallen die Quarz-Chlorit-Straininkremente im steilstehenden 
Faltenschenkel stets flacher nach Osten ein als die spÃ¤te gebildeten Calcit- 
straininkremente (s. Abb. 10.5). Dies zeigt, daÂ die Deformation nicht-koaxial 
ist. Die gleichbleibende Wachstumsrichtung von Straininkrementen im Druck- 
schatten von rigiden Klasten oder auf ExtensionsbrÃ¼che in kompetenten La- 
gen (s. Abb. 10.5b) sprechen wiederum fÃ¼ eine koaxiale Deformationsge- 
schichte. Die Beobachtung, daÂ sich Hinweise auf eine nicht-koaxiale Defor- 
mation nur in inkompetenten Gesteinen finden (pyroklastische Chloritschiefer 
und psammitische Skhiefer) - nur hier lÃ¤Ã sich eine Ã„nderun der 
Wachstumsrichtung der Straininkremete auf ExtensionsbrÃ¼che eindeutig 
nachweisen - , kann seine Ursache darin haben, daÂ der SchieferungsprozeÃ 
in inkompetenten Gesteinen frÃ¼he einsetzte als in den kompetenten, d.h., daÂ 
die Faltung weitgehend abgeschlossen war, bevor sich in den kompetenten 
Gesteinen ein S,-GefÃ¼g entwickelt hat. 
In Ãœbereinstimmun mit den Ãœberlegunge von FYFE et al. (1978) wird fÃ¼ die 
Faltenentwicklung im "very low grade"-metamorphen BT ein frÃ¼he Deformati- 
onsstadium mit "KrÃ¼mmung ("buckling") und ein spÃ¤te Stadium mit Schiefe- 
rung ("flattening") gefordert, wobei die Schieferung die Faltung allmÃ¤hlic abge- 
lÃ¶s hat. Die S,-FlÃ¤che weisen im offen gefalteten westlichen Profilabschnitt 
und im subvertikalen Faltenschenkel im Ã¶stliche Profilabschnitt eine subverti- 
kale Orientierung auf. Eine syngenetische Anlage von Faltung und Schieferung 
wÃ¼rd im Ã¶stliche Profilabschnitt bei einer permanent subvertikalen Orientie- 
rung der SchieferflÃ¤che eine erhebliche Rotation von S, durch So beim Fal- 
tungsvorgang erfordern. Im nun folgenden Teil wird die Rolle von Anisotropien 
beim SchieferungsprozeÃ beleuchtet: 
Aufgrund von Anisotropien, So- und SI-FlÃ¤chen stimmen die Hauptachsen des 
Stressellipsoids im allgemeinen nicht mit denen des inkrementellen Strainellip- 
soids Ã¼berei (vgl. WILLIAMS 1977). SI-FlÃ¤che im offen gefalteten Carryer- 
Konglomerat zeigen in inkompetenten Tonschiefer konvergierende, in kompe- 
tenten Gesteinen hingegen divergierende SI-FlÃ¤che (s. Abb. 10.1a und Abb. 
4.18b). Die unterschiedliche Orientierung der S,-FlÃ¤che erklÃ¤r sich durch ei- 
nen unterschiedlichen Anisotropiegrad, der unterschiedlich starke Spannungs- 
refraktionen bewirkt (vgl. TREAGUS 1983) - die Hauptdeformationsachsen des 
inkrementellen Strainellipsoids zeigen keine Kongruenz mit den Hauptspan- 
nungsachsen des Ã¼bergeordnete Spannungsfeldes (vgl. COBBOLD 1976). Eine 
Entstehung von konvergierenden S-FlÃ¤che durch scherende Bewegungen in 
den inkompetenten Lagen (s. HELMSTAEDT & GREGGS 1980) lÃ¤Ã sich fÃ¼ die 
offene Faltung im Carryer-Konglomerat ausschlieÃŸe (ErlÃ¤uterunge hierzu in 
Kap. 4.2.2). Bei fortschreitender Faltung werden SI-FlÃ¤che in den inkompeten- 
ten Lagen allmÃ¤hlic in die o21o3-Ebene des Ã¼bergeordnete Spannungsfeldes 
einrotiert (s. Abb. 10.1 b) und damit passiv in die Lage des geringsten Scher- 
strains gebracht. Die s,-FlÃ¤che in kompetenten Gesteinen werden hingegen 
herausrotiert. In den kompetenten Schichten des offen gefalteten Carryer- 
Konglomerats ist die Schieferung nur sehr schwach entwickelt, so daÂ sie in 
diesem Stadium kaum ins Gewicht fÃ¤llt Schreitet die Faltung weiter fort, wer- 
den die SI-FlÃ¤che wieder aus der 02103-Ebene herausrotiert (s. Abb. 10.1 C). 
Bewirkte in Abb. 10.1a die AnisotropieflÃ¤ch der Schichtung eine Spannungsre- 
fraktion, so geschieht dies nun durch die SchieferflÃ¤ch selbst (s. Abb. 
10.1 b,c). 
Durch die durch die Anisotropie von So und spÃ¤te von S, bestimmten Orientie- 
rungen der lokalen Spannungsfelder Ã¤nder sich auch die Orientierung des in- 
krementellen Strainellipsoids. Die Abweichung der qIo3-Ebene des lokalen 
Spannungsfeld von der q l q - E b e n e  des Ã¼bergeordnete Spannungsfeldes 
wurde in inkompetenten Gesteinen mit der Entwicklung einer SI-Anisotropie- 
flÃ¤ch geringer. Mit der Rotation des lokalen Stressellipsoids rotieren auch die 
inkrementellen Strainellipsoide. Zu erklÃ¤re bleibt, weshalb sich in den 
S,-FlÃ¤che keine GefÃ¼gerelikt konserviert haben - abgesehen von den 
Quarz-Chlorit-Straininkrementen auf ExtensionsbrÃ¼che - , die den nicht- 
koaxialen Charakter der Deformation belegen worden. Nach ETHERIDGE et al. 
(1 973) und MEANS (1 977) wird die Orientierung von neugebildeten, anisotropen 
Mineralen (Neuwachstum oder Rekristallisation) unter Deformation stark von 
der Anisotropie in der Mikrostruktur, von bereits in den SchieferflÃ¤che einge- 
regelten Phyllosilikaten, beeinfluÃŸt so daÂ deren BasisflÃ¤che von der XY- 
Ebene des inkrementellen Strainellipsoids abweichen. BezÃ¼glic der im frÃ¼he 
Schieferungsstadium gebildeten Quarz-Chlorit-Mineralfasern auf Extensions- 
brÃ¼che muÃ dieser EinfluÃ nicht gelten, da diese "crack-seaI1'-GefÃ¼g ein ver- 
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Abb. 10.1 : Orientierung von SchieferflÃ¤che bei fortschreitender Faltung 
a) In inkompetenten Schichten hat die starke Anisotropie von SchichtflÃ¤che ein Konvergieren 
der S,-FlÃ¤che zur Folge (SI-FlÃ¤che fallen in Richtung von So ein). Die Entwicklung der SI- 
FlÃ¤che wird in kompetenten Gesteinen als nur rudimentÃ¤ angesehen. 
b) Weitere Faltung bewirkt eine passive Rotation der SchieferflÃ¤che in inkompetenten Schich- 
ten in die Lage des geringsten Scherstrains. 
C) Die SI-FlÃ¤che wurden in inkompetenten und kompetenten Schichten durch weitergehende 
Faltung aus der 02/03-Ebene herausrotiert (in kompetenten Schichten geschah dies bereits in 
a) und b). Die Orientierung der lokalen Spannungsfelder wird in a) durch die Anisotropie der 
SchichtflÃ¤che und in b) und C) von der SchieferflÃ¤che bestimmt. 
Weiter sollte berÃ¼cksichtig werden, daÂ im Gestein wohl keine neuen DrucklÃ¶ 
sungsflÃ¤che angelegt werden, solange die Ã¤ltere nicht um einen grÃ¶ÃŸer 
Betrag aus der oglq-Ebene eines lokalen Spannungsfeldes herausrotiert sind. 
In Tonschiefern sind oftmals zwei Scharen von DrucklÃ¶sungsflÃ¤ch (Stylo- 
lithen) zu beobachten: Die ausgeprÃ¤gter ist parallel S,, die Ã¤lter parallel So 
orientiert. FÃ¼ letztere wird eine Entstehung im Krustendehnungs-Regime 
nahegelegt (s. Abb. 4.5.a). Wenn prÃ¤-S gebildete DrucklÃ¶sungsflÃ¤ch erhal- 
ten bleiben, sollten auch die im frÃ¼he Schieferungsstadium gebildeten noch zu 
sehen sein. Es muÃ deshalb davon ausgegangen werden, daÂ wÃ¤hren des 
Schieferungsprozesses stets die gleichen DrucklÃ¶sungsflÃ¤ch aktiv gewesen 
sind. 
Wie oben erwÃ¤hnt kann der nicht-koaxiale Charakter der Schieferung auch an 
der Deformation von prÃ¤-S, in einem Krustendehnungs-Regime mineralisierten 
QuarzgÃ¤nge dokumentiert werden. Die Beobachtung, daÂ kompetente Quarz- 
gÃ¤nge die exakt in der YZ-Ebene der S,-FlÃ¤che orientiert sind, eine asymme- 
trische Faltung aufweisen, ist mit einer einer koaxialen Deformationsgeschichte 
nicht konsistent. Bereits mit der Anlage von konvergierenden und divergieren- 
den S,-FlÃ¤che war der nicht-koaxiale Charakter der Schieferung vorbestimmt. 
Anhand der Deformation des prÃ¤-S gebildeten Quarzganges der Abb. 4.1 8a 
soll gezeigt werden, wie sich die Gewichtung bzw. der Anteil am Strain zwi- 
schen Faltung und Schieferung wÃ¤hren der Deformation verÃ¤nder hat: In 
Abb. 10.2a wird eine frÃ¼h Schieferungsphase mit konvergierenden S,-FlÃ¤che 
in inkompetenten Schichten betrachtet (vgl. Abb. 10.1a). Die durch die Ani- 
sotropie der SI-FlÃ¤che bewirkte Spannungsrefraktionen fÃ¼hrte dazu, daÂ die 
SI-FlÃ¤che bei weitergehender Deformation im Uhrzeigersinn rotieren. In Abb 
10.2b ist die Faltung weit fortgeschritten, so daÂ die gleichen Si-FlÃ¤che diver- 
gieren (vgl. Abb. 10.1 b). Die Rotation der S,-FlÃ¤che verlÃ¤uf gegen den Uhr- 
zeigersinn. 
Aus den Faltenformen (S-Form, Z-Form oder symmetrisch) eines Quarzgangs, 
der exakt senkrecht zu den S,-FlÃ¤che (in der YZ-Ebene) orientiert ist, sollte 
sich ableiten lassen, in welche Richtung die Rotation des inkrementellen Strain- 
ellipsoids erfolgt ist (vgl. Abb. 10.2). Die Abb. 4.18a zeigt einen Quarzgang mit 
asymmetrischen Falten mit Z-Form (die Abb. 4.18a ist gegenÃ¼be dem Profil in 
Abb. 4.1 und der Abb. 10.2 seitenverkehrt, so daÂ der Quarzgang, Ã¼bertrage 
auf die Abb. 10.2 asymmetrische Falten mit S-Formen aufweist). Die asymme- 
trischen Falten des Quarzgangs ("S1'-Form nach der "Spiegelung") legen nahe, 
daÂ dem Gestein das Si-GefÃ¼g (grÃ¶ÃŸtenteil aufgeprÃ¤g worden ist als die 
Faltung schon weit fortgeschritten war, in den inkompetenten Gesteinen die S,- 
FlÃ¤che divergierten (vgl. 10.2b). 
Die Tatsache, daÂ auf syn-S, aufgerissenen ExtensionsbrÃ¼che die Quarz- 
Chlorit-Straininkremente einen grÃ¶ÃŸer Winkel zu der Faltenachsenmittelebe- 
ne als die jÃ¼ngere und antitaxialen Calcitstraininkremente aufweisen, zeigt 
ebenfalls, daÂ der GroÃŸtei des durch die Schieferung erzeugte Strains dem 
Gestein aufgeprÃ¤g worden ist, als die Faltung weit fortgeschritten war. Dies 
lÃ¤Ã darauf schlieÃŸen daÂ der SchieferungsprozeÃ erst richtig wirksam gewor- 
den ist, als auch die SI-FlÃ¤che in den inkompetenten Gesteinen eine FÃ¤cher 
stellung aufgewiesen haben (genaue ErlÃ¤uterun hierzu in Abb. 10.3 und 10.5). 
Bei den AusfÃ¼hrunge wurde nicht berÃ¼cksichtigt daÂ die Rotationsgeschwin- 
digkeit in kompetenten und inkompetenten Schichtpaketen - bei angenomme- 
ner gleicher Orientierung - infolge des hÃ¶here Strains in letzteren hÃ¶he ist; 
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Abb. 10.2: Rotation des inkrementellen Strainellipsoids wshrend des Schieferungs- und Fal- 
tungsprozesses. Infolge der Spannungsrefraktion, ausgelÃ¶s durch die SI-FlÃ¤che (und So), 
bildet sich ein lokales Spannungsfeld, dessen o21~3-Ebene zwischen der o2103-Ebene des 
Ã¼bergeordnete Spannungsfeldes und den S,-FlÃ¤che orientiert ist. Die Rotation des inkremen- 
teilen Strainellipsoids ist in a) und b) entgegengesetzt. Ein kompetenter Quarzgang, der in der 
YZ-Ebene der Si-FlÃ¤che orientiert ist (a2 und b2) mÃ¼ÃŸ bei divergierenden Si-FlÃ¤che (al) 
eine asymmetrische Faltung mit Z-Form, und bei konvergierenden Si-FlÃ¤che (bl) eine ent- 
sprechende mit S-Form aufweisen. Bei koaxialer Deformation ist die Faltung des Ganges sym- 
metrisch (C). 
^Ã‘^  passive Rotation durch Faltung 
s I 
Abb. 10.3: Passive und aktive Rotation des inkrementellen Strainellipsoids 
a) Erstes Straininkrement der Schieferung (1). Rotation des inkrementellen Strainellipsoids im 
Uhrzeigersinn infolge von konvergierenden Sl-FlÃ¤che (von 1 nach 2). Passive Rotation der Sl- 
FlÃ¤che infolge fortschreitender Faltung (von 1 Ã¼be 2 nach 3), die von 3 nach 4 praktisch nicht 
mehr wirksam ist (vgl. Abb. 10.2a). 
b) Nachdem die Sl-FlÃ¤che ihre Lage zur 02/q-Ebene des Ã¼bergeordnete Spannungsfeldes 
geÃ¤nder haben, verlÃ¤uf die Bewegung des inkrementellen Strainellipsoids in bezug zur Schie- 
ferungsebene gegen den Uhrzeigersinn (vgl. Abb. 10.2b). 
Ein zusÃ¤tzliche Argument dafÃ¼r daÂ der grÃ¶ÃŸ Teil des durch die Schiefe- 
rung erzeugten Strains dem Gestein nach "weitgehendem AbschluÃŸ der Fal- 
tung aufgeprÃ¤g worden ist, findet sich bei mehr oder wenig isometrischen Klas- 
ten in Tonschiefern. Die gering deformierten Druckschattenzonen von annÃ¤ 
hernd isometrischen Klasten sind bezÃ¼glic den SI-FlÃ¤che symmetrisch (s. 
Abb. 1 0 . 5 ~  und 10.6). Eine Rotation des Klastes mit dem inkrementellen Strain- 
ellipsoid ist aufgrund dessen Form nicht anzunehmen. Die symmetrische Form 
des Druckschattens ist nur konservierbar, wenn sich der grÃ¶ÃŸ Teil des Strains 
zwischen der Phase 3 und 4 (s. Abb. 10.3 und 10,5), nach dem weitgehenden 
AbschluÃ der Faltung, dem Gestein aufgeprÃ¤g worden ist. 
Abb. 10.4a,b: Die Richtung von Quarz-Chlorit-Straininkrementen (frÃ¼h ExtensionsbrÃ¼che je- 
weils Bildmitte) weist von der X-Richtung in den S,-FlÃ¤che und der Richtung der antitaxialen 
Calcitstraininkrementen (spÃ¤t syn-S, mineralisierte ExtensionsbrÅ¸che erheblich ab. Die Pfeil- 
richtung weist in Richtung jÃ¼ngere Quarz-Chlorit-Straininkremente bzw. jÃ¼ngere Calcitstrainin- 
kremente (Ca 45). 
Abb. 10 .4~ :  Symmetrische, gering deformierte Zonen im Druckschatten eines rigiden Klastes. 
Stylolithen (Anreicherungen von schwer drucklÃ¶sliche Material) und fehlende Druckschatten- 
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Abb. 10.5: Orientierung von Straininkrementen wÃ¤hren des frÃ¼he (1) und spÃ¤te Schiefe- 
rungsstadiums (4) (die Nummerierung von 1 bis 4 entspricht der von Abb. 10.3). Der in 1 aktive 
Bruch ist wÃ¤hren 2 und 3 inaktiv und wird in 4 reaktiviert. Das flachere Einfallen der Quarz- 
Chloritstraininkremente gegenÃ¼be den Calcitstraininkrementen in 4 zeigt, daÂ die Rotation des 
inkrementellen Strainellipsoids von 1 nach 2 (mit dem Uhrzeigersinn durch konvergierende SI- 
FlÃ¤chen vgl. Abb. 10.2a) schwÃ¤che ausgefallen ist als die Rotation der inkrementellen Strain- 
ellipsoide von 2 bis 4 (Rotation im Uhrzeigersinn durch divergierende SI-Flachen, vgl, Abb. 
10.2b). Mit 3 ist das Stadium charakterisiert, in dem sich die entgegengesetzten Rotationsbe- 
wegungen gerade aufgehoben haben. Aus der Winkelbeziehung zwischen Quarz-Chlorit- und 
Caicitstraininkrementen lÃ¤Ã sich ableiten, daÂ der grÃ¶ÃŸ Teil des durch die Schieferung er- 
zeugte Strain den inkompetenten Gesteinen aufgeprÃ¤g worden ist, als die SI-FlÃ¤che in in- 







Abb. 10.6: Symmetrische Druckschattenzonen im frÃ¼he Schieferungsstadium (a). Bei weiterer 
koaxialer Deformation bleibt der Druckschatten symmetrisch (b), bei nicht-koaxialer entsteht als 
"finites" Produkt ein asymmetrischer Druckschatten (vgl. Abb. 10.4b). 
Die S,-FlÃ¤chen-bildende GefÃ¼g tÃ¤usche eine koaxiale Deformation vor. Weil 
der grÃ¶ÃŸ Teil des durch die Schieferung erzeugten Strains dem Gestein im 
fortgeschritteten Faltungsstadium aufgeprÃ¤g worden ist und zudem Span- 
nungsrefraktionen geringere RotationsbetrÃ¤g der inkrementellen Strain- 
ellipsoide bedingten - in inkompetenten Lagen wird ein Teil der Rotation im 
spÃ¤te Schieferungsstadium durch die entgegengesetzte Rotation im frÃ¼he 
Schieferungsstadium (SI-FlÃ¤che bildeten im frÃ¼he Schieferungsstadium ei- 
nen divergenten VergenzfÃ¤cher s. Abb. 10.4) neutralisiert - ist es nicht mog- 
lieh, die nicht-koaxiale Deformation mit Hilfe eines Abweichens des finiten 
Strainellipsoids von den SI-FlÃ¤che zu belegen. 
11 Allgemeine Betrachtungen und Interpretationen zu regiona- 
len Fragen bezÃ¼glic des BT, RBT, den Millen-Schiefern 
sowie des Lanterman- und Husky-Konglomerats 
Das Kapitel nimmt vowiegend zu regionalen ZusammenhÃ¤nge Stellung, die 
sich aus eigenen Beobachtungen und dem Studium der Literatur ergeben ha- 
ben. 
11.1 Erosionsdiskordanz zwischen der Glasgow-Formation und dem Car- 
ryer-Konglomerat 
WODZICKI & ROBERT (1987) beschreiben HÃ¤matit und Hellglimmeranreicherun- 
gen im Kontakt von Glasgow-Formation und den Ãœberlagernde Schichten des 
Carryer-Konglomerats, die eine Erosionsdiskordanz und einen PalÃ¤obode 
belegen sollen. 
Dieser sedimentologische Kontakt ist im Profil auf eine LÃ¤ng von circa 40 m 
aufgeschlossen. Er wurde durch die Faltung steilgestellt und durch eine West- 
Ã¼berschiebun geschleppt (s. Abb. 11 .I) .  Im folgenden werden Argumente an- 
gefÃ¼hrt die eine Erosionsdiskordanz bestÃ¤tigen 
Auf stark karbonatisierten pyroklastischen Brekzien der Glasgow-Formation ist 
ein Konglomerat mit einer tonigen und untergeordnet sandigen Matrix abgela- 
gert worden. Die von der Schieferung deformierten Gerolle besitzen eine kar- 
bonatische "Verwitterungskruste" (s. Abb. 11.2a). DarÃ¼be folgen rote hÃ¤matit 
reiche Tonsteine, die zu hangenden Schichten hin zunehmend Einschaltungen 
von roten Sandsteinen zeigen. In den hangenden jÃ¼ngere Sandsteinschichten 
schalten sich konglomeratische Lagen ein. Die Konglomerate nehmen auf Ko- 
sten der Sandsteine sukzessive zu. 
Das Konglomerat im Kontakt zur Glasgow-Formation unterscheidet sich im Ge- 
rÃ¶llspektrum im Grad der Verwitterung und in der Matrix markant von den jÃ¼n 
geren polymiktischen Konglomeraten des Carryer-Konglomerats. Im Gegensatz 
zu den polymiktischen Konglomeraten besteht das Ã¤lter Konglomerat aus Ge- 
rÃ¶lle von Vulkaniten und pyroklastrischen Gesteinen, die sich eindeutig aus 
der Glasgow-Formation ableiten lassen. Die polymiktischen Konglomerate ent- 
halten in abnehmender Menge Sandstein-, Grauwacken-, Granit-, saure und 
intermediÃ¤r Vulkanit- sowie intraformationale TongerÃ¶lle Die Gerolle des Ã¤lte 
ren Konglomerats und die obersten cm der pyroklastischen Brekzien der Glas- 
gow-Formation weisen einen hohen Verwitterungsgrad auf: FeldspÃ¤t und 
Hornblenden sind meist nur als Pseudomorphosen erhalten, und das Gestein 
ist stark karbonatisiert. Die Gerolle der polymiktischen Konglomerate sind hin- 
gegen "frisch". DaÃ es sich hierbei eindeutig um eine prÃ¤-Leap-Year-Verwit 
terung handelt, lÃ¤Ã sich anhand der karbonatischen Verwitterungskruste der 
Gerolle belegen: 1. Der Calcit der Verwitterungskruste zeigt die gleichen Ver- 
formungsgefÃ¼g wie Calcit, der syn-S, deformiert worden ist (s. Kap. 7.1). 2. 
Die Verwitterungskruste fÃ¼hr teils nadelige Calcite, die Â senkrecht zu den Ge- 
rÃ¶lloberflÃ¤ch gewachsen sind. Ist die Verwitterungskruste parallel S, 
orientiert, so sind die Calcitnadeln bezÃ¼glic den 3,-FlÃ¤che in Z-Richtung ori- 
entiert. Sie wurden wÃ¤hren des Schieferungsprozesses druckverzwillingt und 
in X-Richtung boudiniert. Letzteres belegen die wÃ¤hren des Schieferungspro- 
zesses gebildeten Chlorit- und Calcitmineralfasern, die senkrecht zu den lan- 
gen Achsen der Calcitnadeln und bezÃ¼glic des finiten Strainellipsoids in X- 
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1: Aufsicht auf eine AufschluÃŸwan der Glasgow-Formation, einen Steilhang des Car- 
ryer-Konglomerats und eine Blockschutthalde. Die WestÃ¼berschiebun fiedert in den Sandstei- 
nen des Carryer-Konglomerats auf. Die scheinbar unterschiedlichen Transportweiten der West- 
Ã¼berschiebung Ca. 10 m im Carryer-Konglomerat und ca. 50 m im Bereich der geschleppten 
Tonschiefer und Sandsteine, lassen sich durch eine vor der Faltung angelegte StÃ¶run 
(synsedimentÃ¤ oder aktiv vor Sedimentation des Carryer-Konglomerats; westliche Scholle ge- 
genÃ¼be der Ã¶stliche abgeschoben) oder durch eine alte GelÃ¤ndestuf erklÃ¤ren die durch die 
WestÃ¼berschiebun reaktiviert worden ist. 
Im Hangenden der WestÃ¼berschiebung wo ebenfalls ein sedimentÃ¤re Kontakt 
zwischen der Glasgow-Formation und dem Carryer-Konglomerat vorliegt, fehlt 
das Ã¤lter Konglomerat. Es ist somit nicht flÃ¤chendecken zur Ablagerung ge- 
kommen (s. Abb. 11 .I). Die Versatzweite der WestÃ¼berschiebunge scheint auf 
der HÃ¶h des Konglomerats mehr als 50 m zu betragen. Nach Westen fiedert 
die WestÃ¼berschiebun in Sandsteinen und Konglomeraten auf. Der 


Der Begriff Borchgrevink-Event wurde von CRADDOCK (1972) eingefÃ¼hrt Hier- 
unter wird eine mittelpalÃ¤ozoisch Orogenese verstanden bzw. vermutet, die 
erstmals von GRINDLEY & WARREN (1 964) in Nordvictorialand gefordert wurde. 
Dieses Event, Alter Ca. 420 Ma, soll nach TESSENSOHN et al. (1981) jedoch le- 
diglich die Kontaktmetamorphose der devonischen Admiralty-Intrusionen wi- 
derspiegeln. Aufgrund fehlender devonischer kompressiver GefÃ¼g wollen 
TESSENSOHN et al. (1981) den Begriff Borchgrevink-Event verwerfen. Nach 
ADAMS et al. (1982) und WRIGHT (1985) soll die kambro-ordovizische Ross- 
Orogenese prÃ¤-Marine sein (Schieferung und Faltung der Sledgers-Gruppe). 
Die Deformation der Mariner- und Leap-Year-Gruppe soll hingegen dem silu- 
risch-devonischen Borchgrevink-Event zugeordnet werden, was jedoch ausge- 
schlossen werden kann (s. Kap. 4 ff). BRADSHAW et al. (1982) und BRADSHAW &
LAIRD (1983) betrachten die Ross-Orogenese hingegen als post-Mariner und 
prÃ¤-Leap-Year Die prÃ¤gend Schieferung im BT sei hingegen das Ergebnis 
des ÃŸorchgrevink-Events WODZICKI & ROBERT (1987) sehen die (scheinbaren) 
B2-Falten im BT als Folge dieses Events an. Die von WODZICKI & ROBERT 
(1987) beschriebenen B2-Falten sind jedoch im Zuge des Faltungs- und 
Schieferungsprozesses entstanden und stellen somit keine eigenstÃ¤ndig De- 
formationsphase dar (s. Kap. 4.5 und 4.5.1). FINDLAY (1987a,b, 1992) vermutet, 
daÂ die offene Faltung der Leap-Year-Gruppe und die zweite Schieferung in 
den Millen-Schiefern dem silur-devonischen Borchgrevink-Event zuzurechnen 
sind, was ebenfalls auszuschlieÂ§e ist: Mit den strukturgeologischen Ergebnis- 
sen dieser Arbeit ist sichergestellt, daÂ die Deformation (Faltung und Schiefe- 
rung) im BT erst einsetzte, nachdem die gesamte Bowers-Supergruppe zu Ab- 
lagerung gekommen war (s. Kap. 4 ff). 
Faltung und Schieferung und konjugiertes kompressives Schersystem sind mit 
Sicherheit das Resultat der Ross-Orogenese (s. Kap. 2.3.1 (Altersdatierung- 
en)). Im Gegensatz zu den konjugierten kompressiven ScherflÃ¤che - der 
stufenlose obergang von Schieferung mit begleitenden ExtensionsbrÃ¼che zu 
einem konjugierten kompressiven Schersystem reflektiert eine ZugehÃ¶rigkei 
letzterem zur Ross-Orogenese (s. Kap. 4.4) - ist eine Zuordnung von flachen 
WestÃ¼berschiebunge und steilen Aufschiebungen zur Ross-Orogenese nicht 
direkt nachzuweisen. In den Kapiteln 12.1 2 .1  und 12.1.2.2 wird eine mÃ¶glich 
ZugehÃ¶rigkei von WestÃ¼berschiebunge und steilen Aufschiebungen zur 
Ross-Orogenese diskutiert. FÅ  ¸ ein kompressives Regime in silurisch-devoni- 
orchgrevink Event) gibt es keine Anhaltspunkte. Mit diesem Begriff 
sollte, hier stimme ich mit TESSENSOHN et al. (1981) Ã¼berein lediglich die Intru- 
sion der devonischen Admiralty-Granite und deren Kontaktmetamorphose ver- 
knÃ¼pf sein. 
Husky- und Lanterrnan-Konglome- 
Wenige km breite Ausstriche mit grÃ¼nschieferfazielle Konglomeraten sind in 
Nordvictorialand nur im Bereich der Terranegrenze zwischen dem Wilson- und 
dem Bowers Terrane beschrieben worden (U.% von LAIRD et al. 1982, LAIRD & 
BRADSHAW 1983, GIBSON 1984, GIBSON et al. 1984). Die Kontakte zwischen 
dem Lanterman- und Husky-Konglomerat sowie die Kontakte zu den Lanter- 
man-Metamorphiten und Gesteinen der Sledgers-Gruppe sind tektonisch (s. 
Abb. 1.1, 1.2) (GIBSON 1984). Das GerÃ¶llspektru der Konglomerate dokumen- 
tiert, daÂ das Husky-Konglomerat einem unmetamorphen und das Lanterman- 
Konglomerat einem metamorphen Abtragungsgebiet entstammt (s. Kap. 6.2). 
Der P-T-D-Pfad des Lanterman- und des Husky-Konglomerats scheint hinge- 
gen identisch (s. Kap. 8.2 und 8.3, s. auch GREW & ANDIFORD 1982). Die se- 
dimentÃ¤r Herkunft, der Ablagerungszeitraum und die tektofazielle Stellung des 
Husky- und Lanterman-Konglomerats sind im altpalÃ¤ozoische Akkretionsge- 
schehen Nordvictorialands umstritten ($.U.). Aufgrund ihrer Lage, an der Sutur 
zwischen WT und BT, sind sie in einer SchlÅ¸sselstell positioniert. LAIRD et al. 
(1982) und LAIRD & BRADSHAW (1983) sehen das Husky-Konglomerat als das 
Liegende der Sledgers-Gruppe an, eine Ansicht die heute nicht mehr zutreffend 
scheint (s. Kap. 2.1). TESSENSOHN (1984) interpretiert das Husky-Konglomerat, 
infolge der lithologischen Ahnlichkeit mit den pyroklastischen Gesteinen der 
Glasgow-Formation, als ein hÃ¶he metamorphes Aquivalent der Sledgers- 
Gruppe. Eine Ã¤hnlich Interpretation gibt GIBSON (1984), der das Husky- 
Konglomerat als ein hÃ¶he metamorphes zeitliches Aquivalent der Glasgow- 
Formation oder als ein jÃ¼ngere Abtragungsprodukt des inaktiven Inselbogens 
des BT ansieht. Die folgende Diskussion soll zeigen, daÂ das Husky- 
Konglomerat am wahrscheinlichsten ein Abtragungsprodukt der Sledgers- 
Gruppe ist. 
Vor dem "Andocken" des unmetamorphen, noch undeformierten BT und RBT 
an den aktiven Kontinentalrand des WT ist ozeanische Kruste unter das WT 
subduziert worden (s. Kap. 1 und 13). Mit Einsetzen der Kollision von BT und 
RBT mit dem WT ist mit der Entstehung eines ausgeprÃ¤gte Reliefs zu rech- 
nen. Die Erosionsdiskordanz zwischen der Sledgers-Gruppe und dem Carryer- 
Konglomerat (s. Kap. 11.1) kÃ¶nnt dieses Ereignis widerspiegeln. Das Husky- 
Konglomerat wÃ¤r das entsprechende Erosionsprodukt. Die beiden Konglome- 
rate wÃ¤re das lithofazielle Ergebnis einer Inselbogen-Kontinent-Kollision (s. 
Abb. 13.1) - hier kann nur spekuliert werden, ob der Ablagerungsraum des 
Lanterman- und Husky-Konglomerats zwischen dem BT und WT ein Trench 
oder ein ,,fore arc1'-Becken gewesen ist. Bei der Inselbogen-Kontinent-Kollision 
ist der Inselbogen (BT) inaktiv, der Kontinentalra.nd (WT) aktiv. Als Eduktgebiet 
fÃ¼ das Lanterman-Konglomerat wird das WT angenommen. Da das Lanter- 
man-Konglomerat keine Gneis- und nur wenige GranitgerÃ¶ll fÃ¼hrt muÃ bei 
Sedimentation des Metakonglomerats im WT ein h6heres Krustenstockwerk 
angeschnitten gewesen sein. Das Husky-Konglomerat wird als Abtragungspro- 
dukt des inaktiven Inselbogens des BT angesehen. Die geringe Reife des Hus- 
ky- und Lanterman-Konglomerats legt kurze TransportbetrÃ¤g und starke He- 
bungsbetrÃ¤g von bzw. in ihren Liefergebieten nahe, was mit der obigen Inter- 
pretation konsistent ist. 
Aufgrund der grÃ¼nschieferfazielle Metamorphose (s. Kap. 8.3) mÃ¼sse beide 
Konglomerate in ein tieferes Stockwerk als die Gesteine der Bowers-Super- 
gruppe gebracht worden sein. Dies geschah entlang von Scherzonen (vgl. 
GIBSON 1984) (s. hierzu Abb. 12.5 oder 13.1). Nur so lÃ¤Ã sich das Nebenein- 
ander von Husky- und Lanterman-Konglomerat mit den hÃ¶hermetamorphe 
Lanterman-Metamorphiten erklÃ¤ren Hierbei wÃ¤r zu prÃ¼fen ob die Scherzone 
zwischen den Lanterman-Metamorphiten und dem Lanterman-Konglomerat vor 
oder nach der grÃ¼nschieferfazielle Metamorphose aktiv gewesen ist. Die 
Scherzone zwischen dem Husky-Konglomerat und der Sledgers-Gruppe muÃ 
hingegen jÃ¼nge als die grÃ¼nschieferfaziell Metamorphose sein (s. Abb. 
12.4d), weil an dieser Scherzone das "low grade1'-metamorphe Husky- 
Konglomerat auf die "very low grade3'-metamorphen Gesteine der Bowers- 
Supergruppe aufgeschoben worden ist. Eine Reaktivierung der Aufschiebung 
zwischen den Lanterman-Metamorphiten und dem Lanterman-Konglomerat ist 
hier ebenfalls anzunehmen. 
Eine verwandte Interpretation des Husky-Konglomerats wird von KLEINSCHMIDT 
& TESSENSOHN (1987) gegeben. Sie interpretieren die Ablagerung des Husky- 
Konglomerats und dessen laterales Ã„quivalent das Black-Spider-Konglomerat 
(s. Abb. 1.1), als tektonische Melange, die den Rest des subduzierten Ozeans 
zwischen WT und BT darstellen soll. 
11.3.1 Zeitlicher Rahmen fÅ¸ die Ablagerung des Lanterman- und Husky- 
Konglomerats 
Durch die Erosionsdiskordanz zwischen der Sledgers-Gruppe und dem Car- 
ryer-Konglomerat lÃ¤Ã sich im BT eine Hebungsphase nachweisen, die prÃ¤ 
Leap-Year ist (s. Kap. 11 . I ) .  Ob die Abtragung der Sledgers-Gruppe vor, nach 
oder wÃ¤hren der Sedimentation der mittelkambrischen bis oberkambrischen 
Mariner-Gruppe stattfand, lÃ¤ÃŸ sich im bearbeiteten Profil nicht belegen. Eine 
von WODZICKI & ROBERT (1987) erwÃ¤hnt diskontinuierliche Lagerung der Leap- 
Year-Gruppe auf der Sledgers- und der Mariner-Gruppe ist Indiz fÃ¼ eine Her- 
aushebung des BT, die als post-Mariner und prÃ¤-Leap-Yea einzustufen wÃ¤re 
Dies ist vermutlich auch der Zeitpunkt der Terraneakkretion, die sich in der Li- 
thologie des grobklastischen Lanterman- und Husky-Konglomerats nieder- 
schlÃ¤gt 
Nach WODZICKI et al. (1982) unterscheidet sich die Mariner-Gruppe, die nach 
WRIGHT (1985) das Abtragungsprodukt eines Kontinents reprÃ¤sentiert markant 
von den vulkanoklastischen Sedimenten der Molar-Formation. Als mÃ¶glich 
Liefergebiete der Mariner-Gruppe ziehen WODZICKI et al. (1982) die Turbidite 
der Robertson-Bay-Gruppe und das WT in betracht. SchÃ¼ttungsrichtunge 
wurden von LAIRD & BRADSHAW (1983) nach NW bis NE beschrieben. Es muÃ 
angemerkt werden, daÂ die liegenden Schichten des Carryer-Konglomerats, 
Sandsteine und Tonsteine im bearbeiteten Carryer-Gletscherprofil, von 
WODZICKI et al. (1982) noch der Mariner-Gruppe zugeordnet wurden, was zu- 
mindest teilsweise die NE-SchÃ¼ttungsrichtun erklÃ¤rt 
Auch von biostratigraphischer Seite gibt es Hinweise, daÂ die Inselbogen- 
Kontinent-Kollision zwischen dem BT und dem WT post-Mariner ist. Die Mari- 
ner-Gruppe umfaÃŸ nach LAIRD et al. (1982) und COOPER et al. (1982, 1990) 
eine Zeitspanne, die vom jÃ¼ngste Mittelkambrium bis ins Oberkambrium 
(Idamean) reicht. Von COOPER et al. (1982) beschriebene Spurenfossilien im 
Camp-Ridge-Quarzit (Formation der Leap-Year-Gruppe, s. Abb. 2.1) und 
Fossilfunde in den jÃ¼ngste Ablagerungen der Robertson-Bay-Gruppe bei 
Handler Rigde von WRIGHT et al. (1984) und WRIGHT & BRODIE (1987) doku- 
mentieren Alter, die an der Kambrium/Ordovizium-Grenze liegen. Faltung und 
Schieferung kÃ¶nne im BT und RBT somit frÃ¼hesten im Ã¤lteste Ordovizium 
eingesetzt haben. Es existiert somit eine erhebliche Zeitspanne zwischen dem 
Beginn der Sedimentation und der Deformation der Mariner-Gruppe. Nimmt 
man fÃ¼ die Mariner-Gruppe das WT als Liefergebiet an, so mÃ¼sse zwischen 
dem eigentlichen Andocken des inaktiven Inselbogens (BT) an das WT und der 
spÃ¤tere Deformation und Metamorphose im BT Ca. 15 Ma vergangen sein. 
FÃ¼ eine Unterbrechung des kompressiven Regimes gibt es jedoch keine Hin- 
weise. FÃ¼ die Mariner-Gruppe ist ein Ã¶stlic positioniertes Liefergebiet, die Ro- 
bertson-Bay-Gruppe oder ein Ã¶stlic davon gelegene Landmasse, somit als 
wahrscheinlicher anzunehmen (s. Abb. 13.1 b). 
Bereits wÃ¤hren der aktiven Phase des Inselbogens, die durch die Ablagerun- 
gen der Glasgow- und Molar-Formation angezeigt wird, wurde Abtragungs- 
schutt eines kontinentalen Blockes im Bereich des Inselbogens sedimentiert. 
Dies legen QFL-Diagramme von WODZICKI & ROBERT (1987) nahe, die fÃ¼ die 
Molar-Formation eine grobe Zweiteilung erkennen lassen. Eine erste Gruppe 
von Sedimenten plottet in das Feld des magmatischen Bogens, eine zweite 
liegt an der Grenze der Felder von recycelten Orogenen und kontinentalen 
BlÃ¶cken Letztere sind, gestÃ¼tz auf PalÃ¤oschÃ¼ttungsrichtung (LAIRD et al. 
1982, WODZICKI & ROBERT 1987), aus einem Ã¶stlic des BT gelegenen Gebie- 
tes abzuleiten. Erst nach Beendigung des Vulkanismus und Absenkung des 
Inselbogens konnten SedimentschÃ¼ttunge aus Richtung der Robertson-Bay- 
Gruppe groÃŸflÃ¤ch auf der Sledgers-Gruppe als Mariner Gruppe abgelagert 
werden (s. Abb. 13.1 b). 
Die heutige Position des Husky- und Lanterman-Konglomerats ist durch Bewe- 
gungen entlang von Aufschiebungen zu erklÃ¤ren die vermutlich im Zusam- 
menhang mit den jÃ¼ngste Deformationsstrukturen im bearbeitenen Profil ent- 
lang des unteren Carryer Gletschers, den steilen West- und Ostaufschiebun- 
gen, zu sehen sind (s. Kap. 12.2.2 und Abb. 12.4d oder Abb. l3 . le ) .  Weiterhin 
ist die prÃ¤gend erste Schieferung im Lanterman- und im Husky-Konglomerat 
mit Sicherheit mit der im BT und RBT gleichzusetzen. Die Deformation war le- 
diglich in unterschiedlichen Stockwerken wirksam gewesen. 
Die tektofazielle Interpretation des Husky- und Lanterman-Konglomerats fÃ¼hr 
zu einem enggefaÃŸte Bildungszeitraum: Ablagerung der Konglomerate nach 
Beendigung der Sedimentation und teilweiser Abtragung der regressiven Mari- 
ner-Gruppe und vor Sedimentation der kontinentalen Leap-Year-Gruppe. Die 
Interpretation von GIBSON (1984), der das Husky-Konglomerat als ein laterales 
Ã„quivalen der Leap-Year-Gruppe ansieht, ist mit Sicherheit nicht richtig. Das 
Husky-Konglomerat ist vielmehr ein zeitliches Aquivalent zum Lanterman- 
Konglomerat. Eine alleinige Interpretation des Husky-Konglomerats als tektoni- 
sche Melange (KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN 1987) kann nicht als richtig ange- 
sehen werden. Sie kÃ¶nne eher als Olisthostrom-Ã¤hnlich Ablagerung interpre- 
tiert werden. Eine spÃ¤ter ÃœberprÃ¤gu als Melange, bei der "Verschluckung" 
des Husky-Konglomerats, ist mÃ¶glich So wurden von GIBSON (1984) im Husky- 
Konglomerat Schollen des Lanterman-Konglomerats beschrieben. Eine 
Unterscheidung von Melange und Olisthosstrom nach Hsu (1968) ist jedoch 
infolge der grÃ¼nschieferfazielle ÃœberprÃ¤gu schwierig. 
11.4 Ost- oder westgerichtete Subduktion im ozeanischen Inselbogen 
des Bowers Terrane ? 
Der Inselbogen des BT wurde im obersten Kambrium (oder unterstes Ordovizi- 
um) an das WT akkretiert (s. Kap. 13). Zwischen dem Ende der aktiven Phase 
des Inselbogens und der Akkretion desselben an den aktiven Plattenrand, das 
WT, liegen mindestens 15 Ma. Dies geht aus Fossilfunden in der Mariner- 
Gruppe und Datierungen synkinematischer S,-bildender Minerale hervor (s. 
Kap. 11.3.1 und Kap. 2.3.1). Ãœbe die Subduktionsrichtung im BT gibt es unter- 
schiedliche Auffassungen. WEAVER et al. (1 984), GIBSON & WRIGHT (1 985) und 
KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN (1987) favorisieren eine westgerichtete Subdukti- 
on, wÃ¤hren WODZICKI & ROBERT (1 987) und FINDLAY (1 987b) eine ostgerichte- 
te diskutieren. Die Faziesverteilung im BT, Flachwassersedimente im Osten, 
"slope"-Sedimente im Westen, und PalÃ¤oschÃ¼ttungsrichtung (WODZICKI & 
ROBERT 1987) stehen mehr mit einer ostgerichteten Subduktion im Einklang. 
Ein aus Bowers-Supergruppe und Robertson-Bay-Gruppe zusammengesetztes 
Terrane (BIRBT; das RBT wird im Unter- und Mittelkambrium als ein "back arc 
basin" zum Inselbogen des BT interpretiert), wie es in der Arbeit gefordert wird 
(s. Kap. 12 ff.), lÃ¤Ã sich nur mit einer ostgerichteten Subduktionszone verein- 
baren (s. Abb. 13.1). Weitere Argumente fÃ¼ eine ostgerichtete Subduktionszo- 
ne im BT werden im Kap. 13 gegeben. 
11.5 Entstehung des heutigen geologischen Bildes an der Sutur zwi- 
schen Wilson und Bowers Terrane 
WÃ¤hren die Bowers-Supergruppe, das Lanterman-Konglomerat und das Hus- 
ky-Konglomerat zum Zeitpunkt der Inselbogen-Kontinent-Kollision unmeta- 
morph gewesen sind, sind fÃ¼ die Lanterman-Metamorphite zu diesem Zeit- 
punkt P-T-Bedingungen von 650Â° bei 5,5 - 6.4 kbar (GREW & SANDIFORD 
1984, 1985; vgl. auch KLEINSCHMIDT et al. 1987) zu fordern. FÃ¼ eine Ã¤lter 
Metamorphose in ultramafischen Gesteinen, die perlschnurartig entlang der 
Lanterman-StÃ¶run in den Lanterman-Metamorphiten eingeschuppt sind, wur- 
den von GREW & SANDIFORD (1984) Temperaturen von 650 - 700Â° bei 7,5 - 9,5 
kbar ermittelt. Die ultramafischen Gesteine wurden einer weiteren Metamor- 
phose unterzogen, fÃ¼ die KLEINSCHMIDT et al. (1987) Temperaturen von 600 - 
650Â° bei 5 kbar angeben. Diese P-T-Daten decken sich mit den von GREW & 
SANDIFORD (1984, 1985) gegeben Daten fÃ¼ die prÃ¤gend Mitteldruckmetamor- 
phose in den Lanterman-Metamorphiten (S.O.). FÃ¼ die Deformation und Meta- 
morphose in der Lanterman Range wird von BRADSHAW (1987) ein Zeitraum 
von 510 bis 540 Ma angenommen (s. auch Kap. 2.3.2). 
AnschlieÃŸen wurde die Bowers-Supergruppe bei max. 2,3 kbar und max. 
270'C deformiert, wÃ¤hren die Temperaturen im Lanterman- und Husky- 
Konglomerat zwischen 450Â° und 500Â° erreichten (s. Kap. 8.2 und 8.3). 
Drucke kÃ¶nne fÃ¼ letztere nicht angegeben werden. Es ist jedoch damit zu 
rechnen, daÂ der thermische Gradient ein Ã¤hnliche war wie in den Gesteinen 
der Lanterman-Metamorphite und der Bowers-Supergruppe. Es wÃ¤r somit mit 
Drucken um 4 bis 5 kbar zu rechnen. In den Lanterman-Metamorphiten wird 
von WODZICKI et al. (1982) und ROLAND et al. (1984) eine dritte Faltung unter 
grÃ¼nschieferfazielle Bedingungen beschrieben. GREW & SANDIFORD (1985) 
ermittelten fÃ¼ dieses Ereignis 350 - 370-C bei 3 - 5 kbar. Diese Temperaturen 
sind ungefÃ¤h 10O0C geringer wie die erreichten Temperaturen im Husky- und 
Lanterman-Konglomerat. Die Crenulierung der prÃ¤gende Foliation im Lanter- 
man- und Husky-Konglomerat (s. Kap. 6.2) kÃ¶nnt mit der von GREW & 
SANDIFORD (1 985) beschriebenen grÃ¼nschieferfazielle Metamorphose gleich- 
zusetzen sein. Die abschlieÃŸend grÃ¼nschieferfaziell Metamorphose in den 
Lanterman-Metamorphiten ist vermutlich mit deren Heraushebung im Endsta- 
dium der Ross-Orogenese geknÃ¼pf (s. Abb. 12.5). Um die Lanterman- 
Metamorphite (5,5 - 6,4 kbar) in das Stockwerk der Bowers-Supergruppe (max. 
2,3 kbar) zu bringen, sind vertikale Bewegungen von Ca. 10 km erforderlich. 
11.6 Zur Problematik der "Molasse"-Ã¤hnliche Leap-Year-Gruppe 
WÃ¤hren KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN (1 987) die Leap-Year-Gruppe als Mo- 
lasseablagerung des WT interpretieren, sieht BRADSHAW (1987) die Leap-Year- 
Gruppe, aufgrund der Reife der Sedimente und GerÃ¶llfÃ¼hrun icht als molas- 
sefazielle Ablagerung an. Im GerÃ¶llspektru der Leap-Year-Gruppe, d.h. des 
Carryer-Konglomerats, spiegelt sich auch nicht das Gesteinsspektrum des 
heute aufgeschlossenen WT wider. Das GerÃ¶llspektru beinhaltet zwar graniti- 
sehe Gesteine, die nach WODZICKI & ROBERT (1987) mit den Granit Harbour In- 
trusiva vergleichbar sind, "high-" oder "medium grade1'-Gesteine, die fÃ¼ das 
WT charakteristisch sind, finden sich hingegen nicht. Die Quarzverformungsge- 
fÃ¼g von Klasten und GerÃ¶lle reflektieren ein Liefergebiet, das durch eine 
'very low grade1'- und untergeordnet eine "low gradei'-Metamorphose geprÃ¤g 
gewesen ist (s. Kap. 7.1). Auch die intermediÃ¤re und sauren Vulkanite im Ge- 
rÃ¶llspektru des Carryer-Konglomerats lassen sich im heute aufgeschlossenen 
Krustenniveau des WT nicht nachweisen. 
PalÃ¤oschÃ¼ttungsrichtung und GerÃ¶llgrÃ¶Ã lassen jedoch auf ein im Westen 
und nahe gelegenes Abtragungsgebiet des Carryer-Konglomerats (Leap-Year- 
Gruppe) schlieÃŸe (LAIRD et al. 1982, LAIRD 1987, WODZICKI & ROBERT 1987). 
Dies spricht wiederum dafÃ¼r daÂ das WT das Liefergebiet fÃ¼ das Carryer- 
Konglomerat ist. Die geringe Zeitspanne zwischen Ablagerung und Faltung der 
Leap-Year-Gruppe, letztere ist Ausdruck des "AnschweiÃŸens des BT an den 
aktiven Kontinentalrand des WT, legt ebenfalls nahe, daÂ die fluviatilen Ablage- 
rungen der Leap-Year-Gruppe den Abtragungsschutt des WT darstellen (s. 
Abb. 13). WÃ¤hren der Akkretion des Inselbogens bzw. wÃ¤hren der Ablage- 
rung der Leap-Year-Gruppe muÃ im WT ein hÃ¶here Krustenstockwerk ange- 
schnitten gewesen sein. Nach Ablagerung der Leap-Year-Gruppe wurde das 
Wilson Terrane im Endstadium der Ross-Orogenese entlang steiler Aufschie- 
bungen auf die Bowers-Supergruppe aufgeschoben. Der starke Uplift bzw. die 
isostatische Hebung des WT wurde durch den Unterschub von kontinentaler 
Kruste ausgelÃ¶s (s. Kap. 12.2, Kap. 12.4, Abb. 12.4 und Abb. 13.1). In QFL- 
Diagrammen von WODZICKI & ROBERT (1987, Fig. 7) liegen Carryer- 
Konglomerat und Camp-Ridge-Quarzit in Feldern eines kontinentalen Blockes 
und recycelten Orogens. 
Die Leap-Year-Gruppe kann nicht als eine typische Molasse interpretiert wer- 
den, weil Faltung und Schieferung mit der Deformation des akkretierten Insel- 
bogens stattfand und diese nach Osten nicht ausklingt. Im Kap. 12.5 wird wei- 
tergehend auf die Problematik der Leap-Year-Gruppe eingegangen. 
11.7 Millen-Schiefer - eine "pop-upl'-Struktur ? 
Die Millen-Schiefer, als grÃ¼nschieferfazielle Streifen zwischen Bowers-Super- 
gruppe und Robertson-Bay-Gruppe aufgeschlossen, werden von zwei StÃ¶run 
gen begrenzt (s. Abb. 1 . I ,  1.2). Die westliche StÃ¶run bildet die subvertikale 
Leap-Year-StÃ¶run (WRIGHT 1982, Benennung von Dow & NEALL 1972), die 
Ã¶stlich wird als ~illen-Ãœberschiebun (WRIGHT & DALLMEYER 1992) oder im 
Bereich des Lillie Gletschers als "Lillie-Glacier-fault" (FINDLAY 1987b) bezeich- 
net. WRIGHT (1982) beschreibt eine wahrscheinlich mehrfache Aktivierung der 
Leap-Year-StÃ¶rung WÃ¤hren der ersten und dominierenden Bewegungsphase 
sollen an der steilen Leap-Year-StÃ¶run die Millen-Schiefer (WRIGHT (1982) 
beschreibt die Millen-Schiefer als hÃ¶he deformierte Gesteine der Robertson- 
Bay-Gruppe) auf die Bowers-Supergruppe aufgeschoben worden sein. Ab- 
schiebende Bewegungen der Bowers-Supergruppe gegenÃ¼be den Millen- 
Schiefern wurden hingegen von JORDAN et al. (1984) in den nÃ¶rdliche Bowers 
Mountains beschrieben. Sie berichten auch von "strike-slipl'-Bewegungen im 
nÃ¤here Umfeld der Leap-Year-StÃ¶rung Aus der zur VerfÃ¼gun stehenden Li- 
teratur lÃ¤Ã sich jedoch nicht entnehmen, ob es sich bei der Leap-Year-StÃ¶run 
um eine in einem Kompressions- oder Krustendehnungs-Regime angelegte 
Struktur handelt. 
Entlang der Millen-StÃ¶run sollen die Millen-Schiefer auf die Robertson-Bay- 
Gruppe aufgeschoben worden sein (s. Kap. 6.1, u.a. WRIGHT 1982, FINDLAY 
1987a,b, 1992 WRIGHT & DALLMEYER 1992). Der Metamorphosesprung zwi- 
schen den unter gleichen P-T-Bedingungen deformierten Gesteinen der Ro- 
bertson-Bay-Gruppe und der Bowers-Supergruppe und den hÃ¶he metamor- 
phen grÃ¼nschieferfazielle Millen-Schiefern erfordert eine in etwa gleich groÃŸ 
"relative Heraushebung" letzterer gegenÃ¼be den beiden benachbarten Grup- 
pen (s. Abb. 6.3 oder 12.4d). FÃ¼ das Nebeneinander der 3 lithologischen Ein- 
heiten werden verschiedene MÃ¶glichkeite diskutiert. FINDLAY (1987b) fordert 
zuerst eine "thrust" mit tektonischem Westtransport (Millen-Schiefer Ã¼be Bo- 
wers-Supergruppe geschoben) und anschlieÃŸen eine mit tektonischem Ost- 
transport (Millen-Schiefer Ã¼be Robertson-Bay-Gruppe geschoben). Argument 
fÃ¼ den tektonischen Westtransport soll nach FINDLAY (1987b) eine leichte 
Westvergenz der S,-FlÃ¤che in den westlichsten Gesteinen der Robertsen-Bay- 
Gruppe sein. WRIGHT& DALLMEYER (1992) nehmen hingegen einen ausschlieÃŸ 
lich westgerichteten tektonischen Transport an (s. Diskussion in Kap. 12.4). 
Das BT, RBT und die Millen-Schiefer sind durch einen aufrechten Baustil cha- 
rakterisiert. Es gibt zwar insbesondere in der Umgebung von Leap-Year-, Mil- 
len- und Lanterman-StÃ¶run Vergenzen (TESSENSOHN 1984, KLEINSCHMIDT &
TESSENSOHN 1987, FINDLAY 1987b), diese weisen jedoch keine einheitliche 
Richtung auf, d.h. es liegen schwache E- und W-Vergenzen vor. In seiner Ge- 
samtheit zeichnet sich das BT, die Millen-Schiefer und das RBT durch einen 
nicht-vergenten Baustil aus. Dies gilt fÃ¼ Faltung und Schieferung sowie auch 
fÃ¼ das konjugierte kompressive Schersystem. Es erscheint deshalb plausibel, 
daÂ die Millen-Schiefer durch eine "pop-upl'-Bewegung in ihre heutige Position 
gelangt sind (s. Abb. 6.3, weitere ErlÃ¤uterunge hierzu in Kap. 12). Die Millen- 
Ãœber-schiebun wÃ¤r als eine auf das Vorland gerichtete "thrust", die Leap- 
Year-StÃ¶run als steile RÃ¼ckÃ¼berschiebu zu interpretieren. Die Interpretation 
der Leap-Year-StÃ¶run als OstÃ¼berschiebung wie in Akkretionsmodellen von 
GIBSON & WRIGHT (1985) und FLOTTMANN & KLEINSCHMIDT (1 991 a,b) gefordert, 
ist wenig wahrscheinlich: An einer Ãœberschiebun in einem VorlandÃ¼berschie 
bungsgÃ¼rte werden in der Regel hÃ¶he metamorphe Ã¼be geringer metamor- 
phe Einheiten geschoben. Bei der Interpretation von GIBSON & WRIGHT (1985) 
und FLOTTMANN & KLEINSCHMIDT (1991 a,b) wÃ¤re hingegen die "very low gra- 
de"-metamorphe Bowers-Supergruppe Ã¼be die "low grade1'-metamorphen Mil- 
len-Schiefer geschoben worden. 
Die Interpretation der Millen-Schiefer als "pop-up"-Struktur beruht wesentlich 
auf Literaturstudien. Die Leap-Year-StÃ¶run konnte nicht beprobt werden. Es 
ist deshalb nicht von der Hand zu weisen, daÂ die Leap-Year-StÃ¶run eine bei 
Krustendehnung (post-Ross-Orogenese) gebildete Struktur oder eine Ã¤lter 
reaktivierte Aufschiebung reprÃ¤sentiert Die folgenden Kapitel werden deutlich 
machen, daÂ sich eine "pop-up"-Struktur dem geologischen Baustil im BT und 
RBT am besten anpaÃŸt 
12 BT und RBT - ein "thrust sheet". Steuerung des Deformati- 
onsstils durch Fluidzufuhr Ãœbe ein duktiles Detachment 
Das BT, RBT und auch die Millen-Schiefer zeichnen sich durch einen aufrech- 
ten Faltenbau mit subvertikal orientierten SchieferflÃ¤che aus (s. Kap. 4). Die 
KrustenverkÃ¼rzun im BT und RBT (nach einer groben SchÃ¤tzun Ca. 50% 
macht einen Abscherhorizont erforderlich. Im BT und RBT ist, mit Ausnahme 
der Millen-Schiefer, Â das gleiche Krustenniveau angeschnitten (s. Abb. 1.2). 
Dies erklÃ¤rt weshalb das Detachment in Nordvictorialand nicht aufgeschlossen 
ist. Die anschlieÃŸend Diskussion soll die Ursachen fÃ¼ den Wechsel im Defor- 
mationsstil im BT (Ãœbergan von Schieferung und Faltung zu Bewegungen 
entlang von Scherzonen) und die Rolle eines duktilen Detachments fÃ¼ den auf- 
rechten Baustil im "very low grade1'-metamorphen "thrust sheet" des BIRBT 
beleuchten. 
12.1 Deformationsstil im BT und RBT - Vergleiche mit Modellierungen 
von VorlandÃ¼berschiebungsgÃ¼rte 
Die Bowers-Supergruppe kann als Teil eines "thrust sheets", zusammengesetzt 
aus Bowers-Supergruppe bzw. BT, Millen-Schiefer und Robertson-Bay-Gruppe 
bzw. RBT, angesehen werden, das Ã¼be einem Abscherhorizont verformt wor- 
den ist (vgl. BOYER & ELLIOTT 1982). Der Strain, der in diesem "thrust sheet" zur 
Kompensation der Abscherbewegung im Abscherhorizont aufgenommen wer- 
den muÃŸte lÃ¤Ã sich in Anlehnung an SIMON & GRAY (1982) und GEISER (1988) 
in drei Mechanismen gliedern: 1. Faltung, 2. lagenparallele VerkÃ¼rzun (Schie- 
ferung) und 3. Bewegungen von rigiden GesteinkÃ¶rper entlang von StÃ¶runge 
(s. Abb. 12.2). 
12.1.1 KrustenverkÃ¼rzun durch Faltung und Schieferung 
WÃ¤hren dieser Deformationsphase sind im heutigen AufschluÃŸnivea von BT 
(und RBT) die Mechanismen 1 und 2 beherrschend gewesen. So-parallele Ani- 
sotropien und Kompetenzkontraste sowie Ã¼berhÃ¶h Fluiddrucke (pf > 03; 03 
parallel Å¸V s. Kap. 9) begÃ¼nstigte diese Mechanismen. In der zeitlichen Ent- 
wicklung lÃ¶st die Schieferung in zunehmenden MaÃŸ die Faltung als dominie- 
renden Mechanismus ab (s. Kap. 10). Im Kapitel 12.3 wird ausgefÃ¼hrt daÂ der 
Deformationspfad von BT und RBT zumindest fÃ¼ Faltung und Schieferung und 
konjugiertes kompressives Schersystem identisch ist. Die folgenden AusfÃ¼h 
rungen lassen sich somit bedingt auch auf das RBT Ã¼bertragen 
In einer Vielzahl von Modellversuchen wurde versucht, die unterschiedlichen 
Baustile von ÃœberschiebungsgÃ¼rte im Laborexperiment zu reproduzieren. 
Zwei dieser Versuche (Llu & DIXON 1990 bzw. DIXON & Llu 1992 und HUIQI et al. 
1992) werden im folgenden Text auf ihre Ãœbertragbarkei auf den Deformati- 
onsstil im BT und RBT diskutiert. 
In Modellversuchen von LIU & DIXON (1990) zeigte sich, daÂ die Gewichtung 
der Anteile der oben angefÃ¼hrte 3 Mechanismen und die Faltenvergenz vom 
Abstand zum Abscherhorizont kontrolliert werden (s. Abb. 12.1). Die Versuchs- 
ergebnisse dokumentieren, daÂ unmittelbar Ã¼be dem Abscherhorizont Du- 
plexstrukturen zu erwarten sind, wÃ¤hren in einem grÃ¶ÃŸer Abstand zu die- 
sem Faltung vorherrscht. Die Abb. 12.1 verdeutlicht, daÂ der Grad der Vergenz 
mit AnnÃ¤herun an den Abscherhorizont gesteigert wird. WÃ¤hren in der mittle- 
ren gefalteten Lage eine deutlich auf das Vorland (nach links) gerichtete Ver- 
genz zu sehen ist, zeigen Falten der oberen Lage meist nur leichte Vergenzen, 
die sowohl auf das Vorland als auch auf das RÃ¼cklan hin gerichtet sind. 
Der Deformationsstil im BT und RBT mit Faltung, die nur schwache ENE- als 
auch WSW-Vergenz zeigt, entspricht dem oberen Teil des ÃœberschiebungskÃ¶ 
Pers im Modell von LID & DIXON (1990). Der Abscherhorizont wÃ¤r gemÃ¤ die- 
sem Modell erheblich unterhalb des heutigen AufschluÃŸniveau zu suchen. 
Abb. 12.1: Entwicklung eines ÃœberschiebungsgÃ¼rte nach den Versuchsergebnissen von Liu & 
DIXON (1990). Die feingebÃ¤nderte Bereiche sind kompetente, die hellen Bereiche inkompetente 
Lagen (nach Liu & DIXON 1990, gekÃ¼rzt) 
GEISER (1988) benutzt die drei Mechnismen - Faltung, Stapelung von rigiden 
BlÃ¶cke (z.B. Duplexe) und lagenparallele VerkÃ¼rzun - fÃ¼ eine Differenzie- 
rung in: a) "Decollement-", b) "imbricate-" und C) "LPS ("layer-parallel shor- 
tening") thrust sheets" (s. Abb. 12.2). Weil Faltung und Schieferung die beherr- 
schenden Mechanismen gewesen sind, mÃ¼ÃŸ bezÃ¼glic des BT, nach GEISER 
(1988), zunÃ¤chs von einem hybriden "thrust sheet" gesprochen werden. 
Im Unterschied zu GEISER (1988) - seine Ergebnisse entstammen GelÃ¤nde 
beobachtungen - sind in den Modellversuchen von Llu & DIXON (1990) die 3 
Mechanismen in der Vertikalen - Abstand vom Abscherhorizont - unter- 
schiedlich gewichtet (vgl. Abb. 12.1 und 12.2). 
Die Ã¤ltest Formation ist im BT die Solidarity-Formation mit MOR-Basalten 
(WODZICKI & ROBERT 1987). Sie ist in einem Sattelkern, der westlich des bear- 
beiteten Profils lokalisiert ist, aufgeschlossen (s. Abb. 2.2). Wenn diese Forma- 
tion den Top der ozeanischen Kruste reprÃ¤sentiert auf dem die Sledgers- 
Gruppe abgelagert worden ist, so wÃ¤r der Abscherhorizont im BT in nicht allzu 
groÃŸe Tiefe unter dem heutigen AufschluÃŸnivea zu erwarten. FÃ¼ grÃ¶ÃŸe 
Duplexstrukturen Ã¼be dem Abscherhorizont wie im Modell von LIU & DIXON 
(1 990) wÃ¤r in diesem Fall kaum Raum vorhanden. 
a) "imbricate thrust" 
b) "decollement thrust" 
C) "LPS thrust" 
d) "fault-bend-folding" 
) "fault-propagation folding" 
f)  'detachment folding" 
g) Imbrikationen Ã¼be dem 
Abscherhorizont 
Abb. 12.2: Mechanismen der "thrust sheet8'-Bewegung: a) VerkÃ¼rzun des "thrust sheets" durch 
Imbrikation ( = "fold bend folding (d)); b) durch Faltung und Entwicklung eines Decollements ( = 
'detachment folding" (f)); C) durch LPS, infolge unterschiedlicher Kompetenz zwischen der obe- 
ren und der rigiden unteren Lage. Die Position der Solidarity-Formation in einem Sattelkern lÃ¤Ã 
sich am ehesten mit einer Imbrikation Ã¼be dem Abscherhorizont erklÃ¤re (vgl. g) (a, b und C 
nach GEISER (1 988), d, e, f nach JAMISON (1 987, l992), g nach COOPER & TRAYNER 1986). 
Eine Grenze zwischen ozeanischer Kruste und der Ã¼berlagernde Molar- und 
Glasgow-Formation wÃ¼rd eine prÃ¤destiniert Anisotropie fÃ¼ ein Detachment 
darstellen. Das Vorkommen der Solidarity-Formation legt jedoch nahe, daÂ sich 
das Detachment nicht exakt an diese Grenze hielt. Das Vorkommen der Soli- 
darity-Formation in einem Sattelkern (s. Abb. 2.2) lÃ¤Ã sich am ehesten durch 
blinde Imbrikationen Ã¼be dem Abscherhorizont erklÃ¤re (s. Abb. 12.2g). 
Der Baustil mit Faltung und Schieferung, begÃ¼nstig von supralithostatischen 
Fluiddrucken (ppoV) (s. Kap. 9), hohen Kompetenzkontrasten und ausgeprÃ¤g 
ten Anisotropien der undeformierten vulkano-sedimentÃ¤re Ablagerungen der 
Bowers-Supergruppe, lÃ¤Ã eine grÃ¶ÃŸe Zone mit Duplexen, "flat and ramp"- 
Strukturen oder ausgeprÃ¤gte Imbrikationen Ã¼be dem Detachment nicht er- 
warten. Der Baustil ist wahrend der Faltung und Schieferung gemÃ¤ JAMISON 
(1 987, 1992) durch "detachment folding" charakterisiert - nach GEISER (1 988) 
mÃ¼ÃŸ von einem hybriden "thrust sheet" gesprochen werden, das durch Fal- 
tung, Entwicklung eines Decollements, und "LPS" geformt worden ist (s. Abb. 
12.2b,c). 
Mit Hilfe der "low grade1'-metamorphen Millen-Schiefer (ca. 300 -350aC, s. Kap. 
8.2), die sehr wahrscheinlich durch eine "pop-up"-Bewegung in ihre heutige 
Position gelangt sind (s. Abb. 6.3, 12.4 und 12.5), lÃ¤Ã sich eine MindestmÃ¤ch 
tigkeit fÃ¼ das "thrust sheet" und eine minimale Tiefe fÃ¼ den zu fordernden Ab- 
scherhorizont angeben. GemÃ¤ dem thermischen Gradienten von Ca. 3O0C/km, 
angezeigt durch die Prehnit-Pumpellyit-Fazies (s. Kap. 8.1.1), kann die Min- 
destmÃ¤chtigkei des "thrust sheets" mit Ca. 10 km angegeben werden. Das 
Detachment wÃ¤r im BT in einer minimalen Tiefe von 2 bis 3 km unter dem 
heutigen AufschluÃŸnivea zu suchen. EndgÃ¼ltige AufschluÃ hierÃ¼be kÃ¶nne 
nur geophysikalische Untersuchungen oder Bohrungen geben. In 10 km Tiefe 
und bei Temperaturen von Ã¼be 300Â° mÃ¼ÃŸ das zu fordernde Detachment 
eine duktile Scherzone gewesen sein. 
12.1.2 Krustenverkurzung durch konjugierte Scherzonen, Westuber- 
schiebungen und steile Aufschiebungen 
Im bearbeiteten Profil entlang des unteren Carryer Gletschers wurde die Krus- 
tenverkÃ¼rzun mittels Faltung und Schieferung durch ein konjugiertes kom- 
pressives Schersystem sukzessive und ineinander Ã¼bergreifen abgelÃ¶s (s. 
Kap. 4 ff). Der Strain verlagerte sich auf konjugierte Scherzonen. Verglichen mit 
Faltung und Schieferung ist der hierbei aufgenommene Strain jedoch gering. 
Die weiteren Deformationen (WestÃ¼berschiebunge und steile Aufschiebungen, 
s. Kap. 12.1.2.1 und 12.1.2.2) belegen, daÂ das kompressive Regime weiter 
aktiv gewesen ist, so daÂ auch wÃ¤hren der Anlage der konjugierten kompres- 
siven Scherzonen mit grÃ¶ÃŸer Abscherbewegungen in dem zu fordernden 
Detachment zu rechnen ist. Der geringe Strain, der durch das konjugierte kom- 
pressive Schersystem (im AufschluÃŸmaÃŸsta oder die "pop-upl'-Struktur der 
Millen-Schiefer (s. Kap. 6.1 und 12.7) aufgenommen werden konnte, reichte mit 
Sicherheit nicht aus, um weitere Abscherbewegungen im "thrust sheet" in be- 
deutendem MaÃŸ zu kompensieren. Die angestiegene Scherfestigkeit der 
Kruste erschwerte deren Interndeformation (s. Abb. 9.2). Es ist mit Ãœberschie 
bungen, ohne grÃ¶ÃŸe Interndeformation im "thrust sheet", auf ein Ã¶stlic gele- 
genes Vorland zu rechnen. Mit auf das Vorland gerichteten Duplex- oder "flat 
and rampt'-Strukturen ist Ãœbe dem Detachment aus folgendem Grund nicht zu 
rechnen. Infolge der vorausgegangenen Faltung und Schieferung fehlen die 
wesentlichen Voraussetzungen fÃ¼ die Bildung von "flat and rampl'-Strukturen: 
Es sind keine horizontalen Anisotropien und Kompetenzkontraste vorhanden, 
die Rampenbildungen in kompetenten und flache Ãœberschiebunge in 
inkompetenten Lagen fÃ¶rderlic wÃ¤ren GÃ¼nstig Voraussetzung fÃ¼ "flat and 
rampl'-Strukturen waren zu Beginn der Deformation im BT bei horizontaler La- 
gerung der Sedimente und pyroklastischen Gesteine gegeben (s. Kap. 12.4). 
WÃ¤hren des Schieferungsprozesses wurde der Aufbau von gr6ÃŸere Diffe- 
rentialspannungen, welche fÃ¼ die Bildungen von ScherbrÃ¼che oder "flat and 
rampXX-Strukturen im vorliegenden Krustenniveau notwendig sind, durch den 
Ã¤uÃŸer effektiven Mechanismus des Kriechens durch DrucklÃ¶sun verhindert 
(s. Kap. 9). Die hybride "Decollement-ILPS-thrust" wurde beim Ãœbergan zu 
konjugierten kompressiven ScherbrÃ¼che von einer "imbrication thrust" abge- 
lÃ¶s (s. Abb. 12.2). Der Wechsel ging mit dem Ãœbergan vom "high fluid pressu- 
re regime" zum "medium fluid pressure regime" einher (s. Kap 9.1). 
Von HUIQI et al. (1992) wurde eine Versuchsreihe zur Simulation von Ãœber 
schiebungsgÃ¼rtel unter Verwendung von kohÃ¤sionslose isotropen und ani- 
sotropen Materialien durchgefÃ¼hrt In ihren Versuchen konnten HUIQI et al. 
(1992) zeigen, wie sich die Scherfestigkeit im Abscherhorizont, die MÃ¤chtigkei 
des "thrust sheets" und interne Anisotropien auf die Geometrie eines Ãœber 
schiebungsgÃ¼rtel auswirken (s. Abb. 12.3). Es folgt eine AufzÃ¤hlun der wich- 
tigsten Versuchsergebnisse: 
- Hohe Scherfestigkeit im Abscherhorizont fÃ¼hr zur Bildung von vorlandver- 
genten Ãœberschiebunge und nur rudimentÃ¤ entwickelten RÃ¼ckÃ¼berschi 
bungen. 
- Geringe Scherfestigkeit im Abscherhorizont hat einen aufrechten Baustil mit 
pop-upl'-Strukturen zur Folge. 
- Der Abstand zwischen Ãœberschiebunge wird umso geringer, desto geringer 
die MÃ¤chtigkei des "thrust sheets" undloder je hÃ¶he die Scherfestigkeit irn 
Detachment ist. 
- Im "thrust sheet" fÃ¼hr eine Steigerung der Anisotropie (horizontale Aniso 
tropie) - die Ã¼brige Parameter bleiben unverÃ¤nder - zu einer Verschie- 
bung des Baustils in Richtung aufrechter "pop-upl'-Strukturen. 
Im BT (und RBT) liegt weder unter den Bedingungen eines "high fluid pressu- 
re"-Regimes (Schieferungsprozesse mit begleitenden ExtensionsbrÃ¼chen noch 
unter den Bedingungen eines "medium fluid pressurel'-Regimes (konjugiertes 
Schersystem, WestÃ¼berschiebungen steilen Ost- und Westaufschiebungen) 
ein auf das Vorland gerichteter, vergenter Baustil vor. Bei der Ãœbertragun des 
von HUIQI et al. (1992) beobachteten Einflusses der Scherfestigkeit im Detach- 
ment auf den Baustil im Ã¼berlagernde "thrust sheet" sollte die Scherfestigkeit 
im Abscherhorizont des BT und RBT im wesentlichen unverÃ¤nder gering ge- 
blieben sein. Das Detachment liegt zumindest im Bereich der unteren GrÃ¼n 
schieferfazies - aus der Metamorphose der Millen-Schiefern lÃ¤Ã sich eine 
Mindesttiefe fÃ¼ das Detachment angeben (s. Kap. 8.2). Es wÃ¤r somit als eine 
duktile Scherzone anzusehen. 

Die Scherfestigkeit der Kruste wurde im BT von den Fluiddrucken, den daraus 
abzuleitenden effektiven Spannungen und indirekt resultierenden Scherspan- 
nungen kontrolliert (s. Kap. 9 ff). WÃ¤hren in der "very low grade1'-metamor- 
phen Kruste des BT und RBT die Mechanismen Kriechen durch DrucklÃ¶sun 
und Kataklase weitgehend unabhÃ¤ngi von Temperatur und Strainrate sind 
(vgl, RUTTER 1983, SCHMID 1983), ist der Fluiddruck fÃ¼ die Rheologie des zu 
fordernden duktilen Detachments von geringerer Bedeutung: Die Rolle des 
UmschlieÃŸungsdrucke bei den vorwiegend thermisch aktivierten kristallplasti- 
sehen Prozessen (duktile Deformation) wird von PATERSON (1978) und SCHMID 
(1 983) als gering eingestuft. Ein im BT weitgehend stabiler Temperaturgradient 
(s. Kap. 8.1 .l) und unverÃ¤ndert Temperaturen (s. Kap. 8.1.2) - lediglich eine 
auf Scherzonen begrenzte leichte TemperaturerhÃ¶hun konnte nachgewiesen 
werden (s. Kap. 8.1.2) - belegen (indirekt), daÂ die Voraussetzungen fÃ¼ eine 
unverÃ¤nder niedrige Scherfestigkeit im duktilen Detachment gegeben waren. 
Mit dem Absinken des Fluiddruckes hat sich die Scherfestigkeit im BT stark 
erhÃ¶ht wÃ¤hrend-si im Detachment (weitgehend) unverÃ¤nder niedrig geblie- 
ben ist. Dies ist die wahrscheinliche Ursache fÃ¼ den aufrechten Baustil im BT 
und RBT, der sich in einer aufrechten Faltung mit subvertikalen S,-FlÃ¤chen 
einem konjugierten kompressiven Schersystem und der "pop-up"-Struktur der 
Millen-Schiefer dokumentiert. 
Auch wenn das Modell von HUIQI et al. (1992) ein nur bruchhaftes Verhalten in 
einem ÃœberschiebungsgÃ¼rt modelliert (bedingt Ã¼bertragba auf das konjugier- 
te Schersystem ("pop-up"-Strukturen)), sollte es dennoch auch auf Faltung und 
Schie-ferung, unter den Bedingungen eines "high fluid pressurel'-Regimes, an- 
zuwenden sein. Eine Ãœbertragun der beobachteten Strukturen in das Modell 
von Liu & DIXON (1990) scheint hingegen weniger mÃ¶glic zu sein. Die Bildung 
von Duplex-Strukturen scheint infolge dominierender kristallplastischer Defor- 
mation im und Ã¼be dem Detachment - Position der Millen-Schiefer zu Beginn 
der Deformation (s. Abb. 6.3) - und einem "high fluid pressure regime" in der 
very  low gradei'-metamorphen Kruste des BT wenig wahrscheinlich. 
12.1.2.1 Interpretation von Westuberschiebungen 
Eine ZugehÃ¶rigkei von WestÃ¼berschiebungen steilen West- und Ostaufschie- 
bungen zur Ross-Orogenese lÃ¤Ã sich nicht zweifelsfrei belegen. Altersrelatio- 
nen zu den devonischen Admiralty-Intrusionen (Devon) und Altersdatierungen 
der Scherzonen liegen nicht vor. Gleiche Deformationsmechanismen (s. Kap. 7 
ff), identische Mineralparagenesen (s. Kap. 8.1 . l )  und die stabile Lage des 
PalÃ¤ospannungsfelde (s. Kap. 5) sind jedoch Indizien fÃ¼ eine ZugehÃ¶rigkei 
der oben angefÃ¼hrte Scherzonen zur kambro-ordovizischen Ross-Orogenese. 
Die konjugierten kompressiven ScherflÃ¤che zeigen eine Entwicklung von einer 
groÃŸe Anzahl von Scherzonen mit geringen VersatzbetrÃ¤gen zu einer gerin- 
geren Anzahl von Scherzonen mit grÃ¶ÃŸer VersatzbetrÃ¤gen Die im Kapitel 
4.6 ff beschriebenen WestÃ¼berschiebunge scheinen eine Fortsetzung dieser 
Entwicklung zu sein. ZugehÃ¶rige auf das Vorland gerichtete Ãœberschiebunge 
sind vermutlich westlich des bearbeiteten Profils entwickelt. Es muÃ angemerkt 
werden, daÂ ostaufschiebende ScherflÃ¤che des konjugierten Schersystems 
z.T. erhebliche Versatzweiten aufweisen und eventuell die konjugierte Schar zu 
den WestÃ¼berschiebunge darstellen (es wurde hier jedoch keine Schleppung 
der westaufschiebenden Schar der konjugierten Schersystems beobachtet, die 
dies eindeutig belegen wÃ¼rde) Ein massiertes Auftreten von WestÃ¼berschie 
bungen im westlichen Teil des steilgestellten Faltenschenkels und ein geringe- 
res Vorkommen in den Ã¶stlic gelegenen Profilteilen kann ein Hinweis darauf 
sein, daÂ die konjugierte ostaufschiebende Schar zu den WestÃ¼berschiebun 
gen Ã¶stlic des bearbeiteten Profils zu finden ist. 
Eine Interpretation von WestÃ¼berschiebunge als RÃ¼ckÃ¼berschiebung zu 
einer auf das Vorland gerichteten Rampe ist aufgrund der obigen Diskussion 
eher unwahrscheinlich - es liegen keine horizontal gelagerten Anisotropien 
vor, die die Entstehung von "flat and rampl'-Strukturen begÃ¼nstig hÃ¤tten 
12.1.2.2 Interpretation von steilen West- und Ostaufschiebungen 
Die steilen West- und Ostaufschiebungen kÃ¶nne nicht zeitgleich entstanden 
sein - ein konjugiertes kompressives ScherflÃ¤chensyste wÃ¼rd einen 6- 
Winkel von mehr als 70' aufweisen (s. Abb. 4.6). Die oft beobachtete Paralleli- 
tÃ¤ dieser Scherzonen mit den Anisotropien von Materialwechsel und Schiefe- 
rung ist auffÃ¤lli (s. Kap 4.7.1). Die subvertikale Orientierung der Scherzonen 
(s. Abb. 4.37) lÃ¤Ã keine direkte SchluÃŸfolgerun zu, ob diese in einem Kom- 
pressions- oder Krustendehnungs-Regime angelegt worden sind. Kriterien, die 
fÃ¼ eine Anlage der steilen StÃ¶run in einem kompressiven Regime sprechen 
sind, neben den gegenÃ¼be den vorausgegangen Deformationen unverÃ¤nder 
ten Deformationsmechanismen und Mineralparagenesen und weiter herr- 
schendem "dip-slip", die folgenden Punkte: a) Die vertikale Anisotropie der 
SchieferflÃ¤che ist in einer fÃ¼ die Bildung von konjugierten kontraktionalen 
KnickbÃ¤nder (vgl. Abb. 4 .18~)  - Anlage bei Krustendehnung - prÃ¤destinier 
ten Lage. Derartige GefÃ¼g wurden jedoch nicht beobachtet. b) Ein massiertes 
Auftreten von steilen Scherzonen ist im Ã¶stliche Teil der Bowers-Supergruppe 
bei Reilly Rigde (westliche Lanterman Range, s. Abb. 2.2) zu beobachten. In 
diesem Bereich weist das BT mit circa 20 km die geringste Breite auf. Den 
geologischen Karten von WODZICKI & ROBERT (1987) und GANOVEX TEAM 
(1987) lÃ¤Ã sich entnehmen, daÂ in den nÃ¶rdliche Bowers Mountains, wo die 
Breite des BT 30 km betrÃ¤gt keine derartige HÃ¤ufun von steilen StÃ¶runge zu 
beobachten ist. Dies unterstÃ¼tz einen mÃ¶gliche kompressiven, krustenverkÃ¼r 
zenden Charakter der steilen StÃ¶rungen Die Profilkonstellation entlang des 
unteren Carryer Gletschers erfordert zwischen steilgestellten und offen gefalte- 
ten Schichten des Carryer-Konglomerats eine StÃ¶rungszon mit erheblichem 
Versatzbetrag (s. Abb. 4.1). Die geforderte StÃ¶run wird zwar im bearbeiteten 
Profil von einem Gletscher verdeckt, sie wurde jedoch von WODZICKI & ROBERT 
(1987) am Sledgers Gletscher als vertikale StÃ¶run kartiert (s. Abb. 2.2). Die 
StÃ¶run kann den oben gegebenen Argumenten zufolge als eine steile West- 
aufschiebung angesehen werden. Die steilen Westaufschiebungen im aufge- 
nommenen Carryer Gletscherprofil wÃ¤re als begleitende Strukturen zu inter- 
pretieren. Beide Profilabschnitte weisen eine Prehnit-Pumpellyit-fazielle Meta- 
morphose auf, wobei fÃ¼ den steilstehenden Faltenschenkel um die 250Â° 
angenommen werden, fÃ¼ den offen gefalteten Bereich mindestens 220Â° (s. 
Kap. 8.1.2). Mit Hilfe des in der Abb. 8.4 abgeschÃ¤tzte geothermischen Gra- 
dienten (ca. 3OoC1km) lÃ¤Ã sich ein Unterschied von max. 0.5 kbar bzw. ein ver- 
tikaler Versatzbetrag von Ca. 1.5 km fÃ¼ diese steile, von einem Gletscher ver- 
deckte Scherzone errechnen. 
12.2 Advektiver Massentransport im BT - Fluidzufuhr Ãœbe ein duktiles 
Detachment 
Im Kapitel 4.4 wurden bereits mÃ¶glich Ursachen fÃ¼ die Ã„nderun im Verfor- 
mungsverhalten der Kruste, das sich im Ãœbergan von Schieferung mit beglei- 
tenden ExtensionsbrÃ¼che zu einem konjugierten Schersystem dokumentiert, 
andiskutiert. Das im AufschluÃŸ HandstÃ¼c und Mikroskop beobachtete rheolo- 
gische Verhalten der Kruste hat seine Ursache in einem variablen Fluiddruck, 
der Ã¼be Abfuhr undloder Zufuhr von fluiden Phasen in irgendeiner Form ge- 
steuert worden ist. 
FÃ¼ fluide Phasen kommen in den Gesteinen der Bowers-Supergruppe folgen- 
de Quellen in betracht: a) Prograde Mineralreaktionen, b) Fluide, die im Sedi- 
ment und in pyroklastischen Gesteinen enthalten waren oder C) Fluide, die ex- 
tern zugefÃ¼hr worden sind. Erheblicher Volumenstrain in der Ã¼berwiegende 
Zahl der Gesteine erfordert hohe Fluidmengen, die durch primÃ¤ im Gestein 
enthaltene Fluide nicht aufgebracht werden kÃ¶nnen Um einen Volumenstrain 
von circa 10Â° zu erzeugen, muÃ eine Fluidmenge das Gestein durchstÃ¶men 
deren Volumen grob geschÃ¤tz zehnmal grÃ¶ÃŸ als das Volumen des Gesteins 
ist (u.a. ETHERIDGE et al. 1984). Wieviel Material in LÃ¶sun gehen kann, ist im 
Falle des Calcits von mehreren Faktoren abhÃ¤ngi (NaCI-Konzentration, Cop-  
Partialdruck, Temperatur) (ENGELDER 1984); lediglich letztere konnte mit den 
angewendeten Methoden bestimmt werden). Bei Regionalmetamorphose wird 
von RYE et al. (1 976), RUMBLE et al. (1 982) und CHAMBERLAIN & RUMBLE (1988) 
ein groÃŸrÃ¤umig advektiver Fluidtransport angenommen. FERRY (1978, 1980, 
1983) fordert fÃ¼ metamorphe Mineralreaktionen sehr groÃŸ Fluidmengen 
(FluidlGesteins-VerhÃ¤ltniss von 1 : 1 bis 10: 1 ). Bei einem Porenvolumen von 
einem Prozent wird von ETHERIDGE et al. (1984) ein hundert bis tausenfacher 
Austausch von Fluiden gefordert, um die wÃ¤hren der Metamorphose ablau- 
fenden Verformungsprozesse zu ermÃ¶glichen Ein von ELLIOTT (1973), RUTTER 
(1976) und NICOLAS & POIRIER (1976) beschriebener diffusiver Massentrans- 
port, Diffusionskriechen (LÃ¶sungs-FÃ¤llungs-Krieche bei stehender "Poren- 
lÃ¶sung" scheint in den Gesteinen der Bowers-Supergruppe von untergeordne- 
ter Bedeutung gewesen zu sein. Es ist vielmehr mit einem advektiven Massen- 
transport zu rechnen (s.u). 
Das Resultat eines wahrscheinlich advektiven Transports von druckgelÃ¶ste 
Material Ã¼be mehrere cm lÃ¤Ã sich auch im DÃ¼nnschlif beobachten. In Ton- 
schiefern und psammitischen Schiefern zeigen deformierte Calcitgange (die 
GÃ¤ng wurden im frÃ¼he Faltungsstadium mineralisiert) in boudinierten Zonen 
Druckschattenmineralisationen mit vorwiegend Quarz. Der Quarz lÃ¤Ã sich nur 
aus dem Schiefer ableiten, in dem er druckgelÃ¶s worden ist. Die Ursache fÃ¼ 
eine Mineralisierung des im Tonschiefer druckgelÃ¶ste Quarzes im 
Druckschatten der Calcitboudins waren grÃ¶ÃŸe differentielle Spannungen in 
der kompetenten calcitfÃ¼hrende Lage (s. Kap. 9.2.1). 
Geringe KorngrÃ¶ÃŸ und ein ausgewogenes VerhÃ¤ltni von immobilen Hell- 
glimmern und mobilen Quarzen erfordern im Tonschiefer zur Erlangung einer 
vorgegebenen Strainrate einen geringen Scherstress als im monominerali- 
sehen und deshalb kompetenteren Calcitgang (s. Kap. 9.2.1). 03' wies im Ton- 
schiefer einen hÃ¶here Betrag als in der eingeschalteten Calcitlage auf (der 
Betrag von 01 ist hingegen gleich (s. COBBOLD 1977, ROBIN 1979)). FÃ¼ im 
Tonschiefer druckgelÃ¶ste Material ist das DruckgefÃ¤ll zu boudinierten Zonen 
der Calcitlage grÃ¶ÃŸ als innerhalb des Schiefers von DrucklÃ¶sungszone in 
den Druckschatten von Klasten. Die Folge ist ein Materialtransport des druck- 
gelÃ¶ste Quarzes aus dem Schiefer in die boudinierten Bereiche der Calcitlage. 
Ein diffusiver Transport von druckgelÃ¶ste Material von inkompetenten zu 
kompetenten Gesteinen hin, angetrieben durch eine grÃ¶ÃŸe Differentialspan- 
nung in der kompetenten Lage, wird von ROBIN (1978) als "interlayer-diffusion" 
bezeichnet. Advektiver Massentransport bei geringen PermeabilitÃ¤te von 
10-20 m2 ist bei Druckgradienten von 10 MPa Ã¼be 1 m in wenigen Jahren 
mÃ¶glich Geologisch relevante PermeabilitÃ¤te liegen nach ETHERIDGE et al. 
(1984) zwischen 10-18 m2 und 10-15 m2. Nach BRACE (1 984) sind fÃ¼ Schiefer 
PermeabilitÃ¤te von 10-17 bis 10-20 m2 anzunehmen. FÃ¼ MigrationIDiffusion 
sind bei gleichen Bedingungen laut RUTTER (1976) und ETHERIDGE et al. (1984) 
Ca. 200 Jahre notwendig. Im Gegensatz zu ROBIN (1979) wird fÃ¼ die Verlage- 
rung des druckgelÃ¶ste Quarzes oder Calcites aus Zonen mit geringen diffe- 
rentiellen Spannungen (psammitischen Schiefer oder pyroklastischen Chlorit- 
schiefer) in Zonen mit hÃ¶here differentiellen Spannungen (Mineralisierung in 
boudinierten Bereichen oder auf ExtensionsbrÃ¼che von kompetenten Lagen) 
nicht "interlayer-diffusion", sondern "interlayer-advection" favorisiert (s. folgen- 
den Text). FÃ¼ Regionalmetamorphose wie auch fÃ¼ Kontaktmetamorphose 
beschreiben BICKLE & MCKENZIE (1987) und FERRY & DIPPLE (1991) einen Mas- 
sentransport, der vorherrschend durch Advektion erfolgen soll. Der diffusive 
Anteil sei zu vernachlÃ¤ssigen 
Tonschiefer und psammitische Schiefer weisen im Profil entlang des unteren 
Carryer Gletschers einen erheblichen Volumenstrain auf (s. Abb. 4.12). AGUE 
(1991) verglich die Elementgehalte von regionalmetamorphen Pellten mit de- 
nen von unmetamorphen. Aus der Ã„nderun der ElementverhÃ¤ltniss (2.B. Si 
ist mobil und wird abgefÃ¼hrt wÃ¤hren AI immobil ist und sich relativ anreichert) 
errechnete AGUE (1991) die Volumenverluste. Die mit Hilfe der Strainanalysen 
berechneten Volumenverluste von 10 bis 20 Vol.-% fÃ¼ pyroklastische Schiefer 
und Tonschiefer liegen etwas hÃ¶he als die Ergebnisse von AGUE (1991) fÃ¼ 
'very low grade1'-metamorphe Pellte. Der erhebliche Volumenstrain in Ton- 
schiefern (bis zu 20%) und die hiermit verglichen geringen Mengen von depo- 
nierten Material in den seltenen kompetenten Einschaltungen lassen darauf 
schlieÃŸen daÂ das druckgelÃ¶st Material grÃ¶ÃŸtentei aus dem System abge- 
fÃ¼hr worden sein muÃŸ d.h., daÂ ein groÃŸrÃ¤umig advektiver Massentransport 
stattgefunden haben muÃŸ 
Die Umlagerung von druckgelÃ¶ste Material aus inkompetenten in kompetente 
Lagen, angetrieben durch lokal unterschiedlich starke Differentialspannungen, 
ist als ein advektiver metamorpher TrennungsprozeÃ zu verstehen. Durch den 
ProzeÃ der Umlagerung von leicht drucklÃ¶sliche Mineralen werden kompeten- 
te Lagen sukzessive reicher, inkompetente hingegen sukzessive Ã¤rme an 
leicht lÃ¶sliche Mineralen, d.h., daÂ sich die Kompetenz der Lagen verÃ¤nder 
("strain-hardening" und "strain-softening" bezÃ¼glic des Mechanismus Kriechen 
durch DrucklÃ¶sung vgl. Kap. 9.2.1). 
Um den in der "very low grades'-metamorphen Kruse des BT herrschenden su- 
pralithostatischen Fluiddruck aufrechtzuerhalten, was fÃ¼ die Prozesse der 
DrucklÃ¶sungsschieferun und zur Verhinderung von ScherbrÃ¼che erforderlich 
ist, ist eine stÃ¤ndig Zufuhr von fluider Phase nÃ¶ti (S.O.). Die Ursache fÃ¼ den 
Wechsel im Verformungsverhalten der Kruste des BT wird in einer verminder- 
ten Zufuhr von Fluiden gesehen. Scherzonen bzw. Detachments stellen laut 
KERRICH et al. (1 984), REYNOLDS & LISTER (1 987), BURKHARD & KERRICH (1 988) 
und CARTER et al. (1990) prÃ¤destiniert Transportwege fÃ¼ Fluide dar. In dem 
von mir vorgeschlagenen Akkretionsmodell fÃ¼ Nordvictorialand wird nach dem 
'Andocken" von RBT und BT an das WT von einem fortgesetzten Unterschub 
von ozeanischer (ehemalige Unterlagerung des BT) und teilweisem Unterschub 
von kontinentaler Kruste (ehemalige Unterlagerung des RBT) unter das WT 
sowie von ostgerichteten VorlandÃ¼berschiebunge ausgegangen (s. Kap 13). 
Ein derartiges Detachment kann die fÃ¼ den SchieferungsprozeÃ notwendigen 
Fluide liefern. 
Die Robertson-Bay-Gruppe wurde vermutlich von einer (ausgedÃ¼nnte ?) kon- 
tinentalen Kruste unterlagert (s.u. und Kap. 12.4). Die Annahme, daÂ das BT 
und das RBT vor der Kollision mit dem WT von ozeanischer Kruste unterlagert 
wurden, ergÃ¤b fÃ¼ die Fluidzufuhr Ã¼be das Detachment ein Temperaturpro- 
blem: Das Detachment unter dem BT und RBT wÃ¼rd in eine Subduktionszone 
Ã¼bergehen Eine Zufuhr von "heiÃŸe Fluiden", welche fÃ¼ die Prehnit-Pumpel- 
lyit-fazielle Metamorphose im BT nÃ¶ti sind, kann Ã¼be eine Subduktionszone 
nicht erfolgt sein. Der geothermische Gradient betrug im BT Ca. 307km (s. Kap. 
8). Die Zufuhr von kÃ¤ltere Fluiden hÃ¤tt im BT und RBT zu einer druckbeton- 
ten Metamorphose gefÃ¼hrt Ein Entzug von kontinentaler Kruste unter dem RBT 
und ein begrenzter Unterschub dieser unter das WT wÃ¼rd einerseits die Ab- 
scherbewegung unter dem BT und RBT aufrechterhalten, andererseits fÃ¼ die 
nÃ¶tige heiÃŸe Fluide sorgen. Die wÃ¤hren der tektonischen GefÃ¼geentwick 
lung stabilen P-T-Bedingungen (Prehnit-Pumpellyit-Fazies, s. Kap. 8 ff) zeigen, 
daÂ Faltung und Schieferung im BT und RBT erst einsetzten, als die ozeani- 
sche Kruste zwischen BT und WT (und unter dem BT) subduziert war (vgl. Kap. 
12.4). Aus diesem Blickwinkel erscheint eine ehemalige Unterlagerung des 
RBT durch kontinentale Kruste als zwingend. 
Der Unterschub von kontinentaler (WT) durch kontinentale Kruste ist infolge der 
geringen Dichte der unterschoben Kruste nur begrenzt mÃ¶glich Mit der allmÃ¤h 
lichen Einstellung des Unterschubs von kontinentaler Kruste unter das WT wird 
auch die Ã¼be das Detachment zugefÃ¼hrt Fluidmenge reduziert. Die Folge ist, 
da8 der AbfluÃ von Fluiden im BT und RBT nicht mehr vollstÃ¤ndi durch neu- 
zugefÃ¼hrt Fluide kompensiert werden kann. Das Ergebnis ist der Ãœbergan 
vom "high fluid pressure regime" zum "medium fluid pressure regime" (s. Kap. 
9.1). 
Wie in den Kapiteln 7.4 und 8.1.2 bereits diskutiert, sind die Temperaturen in 
den Scherzonen um maximal 25'C hÃ¶her gewesen als wÃ¤hren des Schiefe- 
rungsprozesses. Eine TemperaturerhÃ¶hun fÃ¼hr zu einer Steigerung kristall- 
plastischer Deformation, verschiebt das VerhÃ¤ltni zwischen den Anteilen von 
a) Kriechen durch DrucklÃ¶sun und b) kristallplastischer(n) DeformationIErho- 
lungsgefÃ¼ge in Richtung letzterer. Wie im Kap. 7.4 ausgefÃ¼hrt scheint die 
Temperatursteigerung im wesentlichen in einem advektiven WÃ¤rmetranspor in 
Scherzonen begrÃ¼nde zu sein. Falls dennoch eine Temperatursteigerung statt- 
gefunden hat, so ist sie sehr gering gewesen. Der Temperaturanstieg, auch 
wenn er 25Â° betragen hÃ¤tte hÃ¤tt nicht zu wesentlichen Ã„nderunge im 
rheologischen Verhalten der "very low grade1'-metamorphen Kruste gefÃ¼hrt 
Lediglich das VerhÃ¤ltni von kristallplastischer Deformation und Kriechen durch 
DrucklÃ¶sun wÃ¤r in die Richtung ersterer verschoben worden. So zeigen z.B. 
der westliche und Ã¶stlich Profilteil die gleichen Deformationsmechanismen, 
obwohl diese noch wÃ¤hren der Anlage der WestÃ¼berschiebun einen vertika- 
len Versatz von circa l .5 km aufgewiesen haben (s. Kap. 4.1 und 12.2.2). Dies 
entspricht bei dem herrschenden Gradienten einer Temperaturdifferenz von ca. 
30'C. Entscheidend fÃ¼ das rheologische Verhalten der Kruste war im BT (230 - 
270Â°C der Fluiddruck bzw. der effektive UmschlieÃŸungsdruck 
Trotz TemperaturerhÃ¶hun wurde der Ãœbergan vom "high fluid pressure-" zum 
"medium fluid pressure regime" vollzogen. In einem geschlossenen, durch dif- 
fusive Prozesse gekennzeichneten System wÃ¤r bei einer TemperaturerhÃ¶ 
hung ein i~bergang zum "dislocation climbi'-Regime zu erwarten gewesen (s. 
Abb. 9.2). In einem offenen, durch advektiven Massentransport gekennzeichne- 
ten System hat der Ãœbergan vom "high fluid pressure-" zum "medium fluid 
pressureU-Regime seine "Ã¤uÃŸe Ursache" in einer verminderten Zufuhr von 
fluiden Phasen Ã¼be das Detachment. 
12.3 Das BIRBT - ein in sich geschlossenes Terrane auf der Grundlage 
einer gemeinsamen strukturgeologischen 
In den plattentektonischen Modellen von BRADSHAW et al. (1985), GIBSON & 
WRIGHT (1985), KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN (1987) und FLOTTMANN & 
KLEINSCHMIDT (1991a,b) wird die Leap-Year-StÃ¶run als Terranegrenze bzw. 
Suturzone zwischen dem RBT und dem BT angesehen. Es kann jedoch als 
sicher gelten, daÂ die Leap-Year-StÃ¶rung unabhÃ¤ngi ihrer Anlage als Kom- 
pressions- oder Krustendehnungsstruktur, jÃ¼nge als die 1. Schieferung und 
Faltung im RBT und BT ist: FINDLAY (1987b) beschreibt in inkompetenten Ton- 
schiefern der Robertson-Bay-Gruppe ein zur Schieferung gehÃ¶rende Strek- 
kungslinear, das "dip-slip" aufweist (senkrecht zum Streichen des RBT orien- 
tiert). Bei Pendeln der &-Lineare (Schnittkantenlinear von S, und So) bzw. der 
BI-Achsen soll das Streckungslinear stets "dip-slip" zeigen. FINDLAY (1987b) 
beschreibt auch jÃ¼nger konjugierte Aufschiebungen. Das Pendeln von Fal- 
tenachsen in der Schieferungsebene bei stets gleichbleibender Orientierung 
des Streckungslinears sowie konjugierte Aufschiebungen entsprechen den im 
BT beobachteten GefÃ¼ge entlang des unteren Carryer Gletschers (s. Abb. 4.2, 
4.3, 5.2 bzw. 4.22 und 4.23). Daraus lÃ¤Ã sich fÃ¼ die Bowers-Supergruppe und 
Robertson-Bay-Gruppe ein gemeinsamer Deformationspfad ableiten. WÃ¤hren 
der Faltung und Schieferung bauten das BT und RBT bereits einen geschlos- 
senen Krustenblock auf. Die spÃ¤te gebildete Leap-Year-StÃ¶run kann somit 
nicht als Sutur zwischen dem BT und RBT interpretiert werden. 
GIBSON & WRIGHT (1 985) sowie KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN (1987) postulieren 
zwischen dem BT und dem RBT einen Ozean, der durch westgerichtete Sub- 
duktion im BT verschluckt worden sein soll. GIBSON & WRIGHT (1985) weisen 
selbst auf die Schwachstelle ihres Modells hin: Weder eine Melange noch 
Hochdruckgesteine noch Ophiolithe wurden bislang entlang der Grenze zwi- 
schen RBT und BT gefunden, die ein solches Modell untermauern wurden. 
FINDLAY (1987b) forderte ein drittes Terrane, das Millen Terrane (Millen- 
Schiefer), das zwischen BT und RBT lokalisiert sein soll. Erste Faltung und 
Schieferung in den Millen-Schiefern werden jedoch mit der Faltung und Schie- 
ferung im BT und RBT gleichgesetzt (JORDAN et al. 1984, FINDLAY 1987a, 
WRIGHT & DALLMEYER 1992, s. auch Kap. 6.1 und 2.3 (Altersdatierungen)). Li- 
thologisch nehmen die Millen-Schiefer (metamorphe klastische Gesteine und 
untergeordnet Metavulkanite) zudem nach FINDLAY & FIELD (1983), BRADSHAW 
et al. (1 985) und FINDLAY (1 987a) eine eher vermittelnde Stellung zwischen den 
Gesteinen der Robertson-Bay-Gruppe und der Bowers-Supergruppe ein. Die 
Gesteine der Robertson-Bay-Gruppe enthalten schlecht sortierte und wenig 
gerundeten Klasten (vorherrschend polykristalline QuarzkÃ¶rne und unterge- 
ordnet metasedimentare, intrusive und metamorphe Fragmente (WRIGHT 
1985)). Die klastischen Sedimente werden von WRIGHT (1981, 1985) und 
FINDLAY (1983) als distale Turbidite interpretiert. Nach WRIGHT (1985) sind sie 
aus einem recycelten Orogen abzuleiten. Eine SchÃ¼ttun der Turbidite in ein 
Randmeer, das von ausgedunnter kontinentaler Kruste (?) unterlagert wurde 
und das zwischen dem aktiven Inselbogen des BT und einem ostwÃ¤rtsgelege 
nen Kontinent (inaktiv gewordener Kontinentalrand) lokalisiert war, erscheint 
mir plausibel (s. Abb. 13.1a). Das RBT wÃ¼rd demzufolge einen mittelkam- 
brischen oder hlteren "back-arcl'-Bereich, das BT den vorgelagerten ozeani- 
schen Inselbogen reprgsentieren. WÃ¤hren das BT von ozeanischer Kruste 
unterlagert wurde (Solidarity-Formation, s. WODZICKI & ROBERT (1987)), ist die 
Unterlagerung der Robertson-Bay-Gruppe spekulativ (ausgedunnte kontinenta- 
le Kruste ?). Eine von WRIGHT & FINDLAY (1 984) geforderte konkordante Unter- 
lagerung der Bowers-Supergruppe durch die Robertson-Bay-Gruppe ist auszu- 
schlieÃŸen weil die Robertson-Bay-Gruppe nach WRIGHT & BRODIE (1987) bei 
Handler Ridge (s. Abb. 1 . l )  ein oberkambro-tremadocisches Alter aufweist. 
Aufgrund des gemeinsamen P-T-D-Pfades von Bowers-Supergruppe (BSG) 
und Robertson-Bay-Gruppe (RBG), des flieÃŸende lithologischen Ãœbergang 
von BSG Ã¼be Millen-Schiefer zur RBG sowie fehlenden Indikatoren fÃ¼ eine 
Suturzone zwischen den drei lithologischen Einheiten scheint mir ein Zusam- 
menfassen von BT, Millen-Schiefern und RBT zu einem Terrane (BIRBT) plau- 
sibel. Dies steht im Widerspruch zu frÃ¼here plattentektonischen Modellen von 
BRADSHAW et al. (1985), GIBSON & WRIGHT (1985), KLEINSCHMIDT & TES- 
SENSOHN (1987) und FLOTTMANN & KLEINSCHMIDT (1990), die das BT und RBT 
als ehemals eigenstÃ¤ndige von einem kambrischen Ozean separierte Terranes 
interpretieren (S.O.). 
12.4 Zur Frage des Deformationsbeginns im BIRBT - zur Problematik der 
Ãœberschiebun am Cross Cut Peak 
Das Kapitel befaÃŸ sich mit dem Problem des verzÃ¶gerte Deformationsbe- 
ginns im BT. Die Ablagerung der fluviatilen Leap-Year-Gruppe - Liefergebiet 
ist das WT - dokumentiert, daÂ Faltung und Schieferung in den Gesteinen der 
Bowers-Supergruppe, bezogen auf die eigentliche Akkretion zwischen BT und 
WT, zeitlich verzÃ¶ger einsetzte (s. Abb. 12.4). Auch fÃ¼ eine ErklÃ¤run dieses 
Aspektes wird versucht, die Modellergebnisse von HuIQI et al. (1992) (s. Kap. 
12.1, Abb. 12.3) heranzuziehen. Nach den Versuchsergebnissen von HUIQI et 
al. (1992) "gleitet" ein ÃœberschiebungskÃ¶rp ohne groÃŸer Interndeformation 
Ã¼be einen Abscherhorizont, wenn 
a) die Scherfestigkeit im Detachment gering, 
b) die Scherfestigkeit im ÃœberschiebungskÃ¶rp hoch oder 
C) die MÃ¤chtigkei des ÃœberschiebungskÃ¶rpe sehr groÃ ist. 
Der Kontakt zwischen den Ablagerungen der Glasgow-/Molar-Formation und 
der ozeanischen Kruste (Solidarity-Formation) stellt einen Bereich mit einer 
sehr geringen Scherfestigkeit dar. Solange dem ozeanischen Inselbogen des 
BT die unterlagernde ozeanische Kruste noch nicht vollstÃ¤ndi durch Subdukti- 
on im WT entzogen war, sollte der ÃœberschiebungskÃ¶rp ohne groÃŸer Intern- 
deformation Ã¼be das Detachment geglitten sein. Hierbei sollte die ozeanische 
Kruste unter den Ablagerungen des ozeanischen Inselbogens und auch der 
oben erwÃ¤hnt Kontakt nicht durch Inselbogenmagmatismus beeintrÃ¤chtig 
worden sein (s. Abb. 13.1 a): Die SedimentschÃ¼ttun der ,,fore arc4'-Sedimete 
der Molar-Formation erfolgte nach WODZICKI & ROBERT (1987) nach Westen. 
Der zugehÃ¶rig Inselbogenvulkanismus und -magmatismus mÃ¼ÃŸ demzufolge 
Ã¶stlic lokalisiert gewesen sein. 
Punkt b) (S.O.) bietet ebenfalls eine plausible ErklÃ¤rungsmÃ¶glichke fÃ¼ den 
verzogerten Faltungs- und Schieferungsbeginn im ,,thrust sheet" des BT: Die 
Prehnit-Pumpellyit-fazielle Metamorphose im BT erfordert "heiÃŸ Fluide", die 
Ã¼be eine Subduktionszone nicht zugefÃ¼hr werden kÃ¶nnen Erst mit dem Un- 
terschub von kontinentaler Kruste unter das WT war dies mÃ¶glic (s. Kap. 
12.2). Anhand von So-parallelen ScherbrÃ¼chen die im frÃ¼hste Faltungsstadi- 
um mineralisiert worden sind (s. Kap. 4.2.2), lÃ¤Ã sich belegen (s. Kap. 4.2.2), 
daÂ der Fluiddruck zumindest in den Ablagerungen der Leap-Year-Gruppe im 
frÃ¼he Kompressionsstadium geringer als wÃ¤hren des Schieferungsprozesses 
gewesen ist. Ãœbe die Subduktionszone scheinen nicht nur "kÃ¤ltere" sondern 
auch nicht genÃ¼gen Fluide zugefÃ¼hr worden zu sein, die eine Abfuhr von 
Fluiden mehr als zu kompensieren in der Lage waren, d.h. die Schaffung eines 
high fluid pressure regimes" ermÃ¶glich hÃ¤tte (s. Kap. 9). Das Resultat ist ei- 
ne hÃ¶her Scherfestigkeit im ÃœberschiebungskÃ¶rp gewesen, die eine starke 
Interndeformation in demselben im frÃ¼he Deformationsstadium verhinderte. 
Die kÃ¶nnt ebenfalls Ursache des verzogerten Faltungs- und Schieferungspro- 
zesses im ÃœberschiebungskÃ¶rp des BT, eventuell in Kombination mit Punkt 
a) (S.O.), gewesen sein. Letzlich wurde dadurch die Ablagerung der Leap-Year- 
Gruppe auf undeformierten Gesteinen der Sledgers- und der Mariner-Gruppe 
ermÃ¶glicht 
Punkt C) (S.O.) lÃ¤Ã sich als eine mÃ¶glich Ursache fÃ¼ den verzÃ¶gerte Verfor- 
mungsbeginn im ÃœberschiebungskÃ¶rp des BT aus folgendem Grund aus- 
schlieÃŸen Die Sedimentation der Leap-Year-Gruppe bedingt eine Verdickung 
des undeforrnierten ,,thrust sheets". Nach HUIQI et al (1990) wÃ¤r demzufolge 
der ÃœberschiebungskÃ¶rp im frÃ¼he Verformungsstadium leichter als im spÃ¤ 
ten Verformungsstadium zu deformieren gewesen. 
Die Sedimentation der Leap-Year-Gruppe auf den Ablagerungen des seit min- 
destens 15 Ma inaktiven Inselbogens des BT (s. Kap. 11.4) setzte mit Akkretion 
des BIRBT an das WT ein. Das "thrust sheet" des BT erfuhr solange keine 
starke Interndeformation (keine Faltung und Schieferung, mÃ¶glic sind jedoch 
Scherzonen), solange die unterlagernde ozeanische Kruste des BT noch nicht 
vollstÃ¤ndi unter das WT subduziert war (Zeitpunkt der "Verschluckung" des 
Lanterman- und Husky-Konglomerats (s. Kap. 11.3)). Hinweis auf eine bruch- 
hafte Deformation liefert das Kurven der BI-Achsen, das eine Verstellung bzw. 
Kippung der Schichten des Carryer-Konglomerats vor Faltungsbeginn wider- 
spiegelt (s. Kap. 4.5.1). Erst mit dem Unterschub von kontinentaler Kruste unter 
das WT konnten dem "thrust sheet" "heiÃŸe Fluide zugefÃ¼hr werden, die fÃ¼ die 
temperaturbetonte Metamorphose im BT notwendig gewesen sind. 
Abb. 12.4: Tektonische Entwicklung im BIRBT an der Wende KambriumIOrdovizium und Unte- 
rem Ordovizium. 
a) Geologische Situation beim "Andocken" des BIRBT an den aktiven Kontinentalrand des au- 
tochthonen WT (nach Ablagerung und Verschluckung des Lanterman- und Husky-KongIo- 
merats, vgl. Abb. 13.1d). 
b) Bei Subduktion der unterlagernden Kruste des inaktiven Inselbogens gleitet das "thrust 
sheet" des BT, ausgelÃ¶s durch eine relativ hohe Scherfestigkeit im "thrust sheet", ohne grÃ¶ÃŸ 
re Interndeformation uber das Detachment. Dies ermÃ¶glich die Ablagerung der Leap-Year- 
Gruppe auf undeformierten Gesteinen der Sledgers- und Mariner-Gruppe. Vermutlich am Uber- 
gang von ozeanischer zu kontinentaler Kruste wurde die Bowers-Supergruppe uber die Ro- 
bertson-Bay-Gruppe geschoben (Cross Cut Peak-Uberschiebung nach FINDW 1987a,b; 1992). 
C) Mit Beginn des Unterschubs von kontinentaler unter kontinentale Kruste werden dem "thrust 
sheet" des BIRBT Ã¼be das Detachrnent groÃŸ Mengen "heiÃŸer Fluide zugefÃ¼hrt Unter den 
Bedingungen des "high fluid pressure regimes" werden die Ablagerungen der Bowers-Super- 
gruppe und die der Robertson-Bay-Gruppe gefaltet und geschiefert. Die Cross Cut Peak- 
Ãœberschiebun wird inaktiv und ebenfalls gefaltet. 
d) In der Endphase der konvergenten Plattenbewegung bzw. aufgrund des sich allmÃ¤hlic ver- 
langsamenden Unterschubs von kontinentaler Kruste unter das WT werden Ã¼be das Detach- 
ment weniger Fluide zugefÃ¼hrt Als Ergebnis stellt sich ein "medium fluid pressure regime" irn 
ÃœberschiebungskÃ¶rp des BIRBT ein. Die Interndeformation im "thrust sheet" lokalisiert sich 
auf Scherzonen. Es kommt zur Bildung der "pop-up"-Struktur der Millen-Schiefer. Das Modell 
verdeutlicht auch, weshalb die Leap-Year-Gruppe im heutigen AufschluÃŸnivea nur westlich der 
Leap-Year-StÃ¶run anzutreffen ist. 
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Um die ozeanische Kruste unterhalb des ehemals circa 60 km breiten Bowers 
Terrane zu entziehen (heutige Breite nach der Deformation betrÃ¤g zwischen 
20 und 30 km), sind bei einer nur angenommenen Subduktionsrate von 
2 cm/Jahr 3 Ma Jahre nÃ¶ti (im AnschluÃ wird gezeigt, daÂ der Inselbogen 
vermutlich ursprÃ¼nglic breiter gewesen ist). Diese Zeit erscheint als ausrei- 
chend, um die "Molasse-Ã¤hnliche" Ca. 3000 m mÃ¤chtig Leap-Year-Gruppe zu 
sedimentieren, bevor Faltung und Schieferung einsetzten (persÃ¶nlich Auskunft 
von Prof. Dr. KOWALCZYK). Die Sedimentation der Leap-Year-Gruppe setzte 
sich vermutlich bei Faltung und Schieferung in einem heute jedoch erodierten 
Niveau fort (Diskordanzen in der Leap-Year-Gruppe ?). 
Eine Abscherbewegung ohne Interndeformation im BT erfordert, um die Ab- 
scherbewegung zu kompensieren, einen ostwÃ¤rt des BT lokalisierten Ãœber 
schiebungsbau. Denkbar ist eine Ãœberschiebun von Sedimenten der Bowers- 
Supergruppe Ã¼be Sedimente der Robertson-Bay-Gruppe. Diese Ãœberschie 
bung sollte am Ãœbergan von ozeanischer zu kontinentaler Kruste lokalisiert 
gewesen sein (s. Abb. 12.4a,b). Dieser hypothetische Aspekt wurde in die Ar- 
beit nur aufgenommen, weil er eine LÃ¶sun in der Streitfrage der Richtung 
Abb. 12.5: Tektono-metamorphe Entwicklung in Nordvictorialand wÃ¤hren der kambro-ordovizi- 
sehen Ross-Orogenese (vgl. Abb. 12.4, s. Legende Abb. 12.4). 
a) und b) Bei Akkretion des undeformierten BIRBT an das WT muÃ im WT ein "very low grade1'- 
metamorphes Stockwerk angeschnitten gewesen sein. Dies zeigt das GerÃ¶ll und Klastenspek- 
trum des Carryer-Konglomerats, das den Abtragungsschutt des WT darstellt. BezÃ¼glic den 
P-T-Bedingungen kann im BT und RBT Anchimetamorphose als wahrscheinlich gelten. 
C) Mit dem Unterschub von "leichter" kontinentaler Kruste kommt es im WT zu einem verstÃ¤rk 
ten Uplift. Das "very low gradei'-metamorphe Stockwerk wird abgetragen. Eine Zufuhr von hei- 
ÃŸe Fluiden Ã¼be das Detachment fÃ¼hr in der Bowers-Super- und Robertson-Bay-Gruppe zu 
einer "very low gradec'-Metamorphose, in den Millen-Schiefern, die nÃ¤he zum Abscherhorizont 
positioniert sind, zu einer "low grade1'-Metamorphose. 
d) Mit der allmÃ¤hliche Einstellung des Unterschubs von kontinentaler Kruste unter das WT 
werden dem BIRBT-"thrust sheet" geringere Fluidmengen Ã¼be das Detachment zugefÃ¼hrt so 
daÂ im "thrust sheet" der AbfluÃ von Fluiden nicht mehr vollstÃ¤ndi kompensiert werden kann. 
Die Folge ist die Ausbildung eines konjugierten kompressiven Schersystems. In diesem Stadi- 
um wird auch die Bildung der "pop-up"-Struktur der "low grade1'-metamorphen Millen-Schiefer 
angenommen, die sich als "Keil" zwischen das BT und das RBT einschieben. Durch den ge- 
genÃ¼be C) fortgesetzten Unterschub von kontinentaler Kruste wird das WT weiter herausgeho- 
ben und entlang der Lanterman-StÃ¶run auf die "low grade1'-metamorphen Gesteine des Husky- 
und Lanterman-Konglomerats aufgeschoben. Letztere werden wiederum auf Gesteine der Bo- 
wers-Supergruppe aufgeschoben. Diese letzten Bewegungen sind sehr wahrscheinlich mit den 
steilen West- und Ostaufschiebungen im bearbeiteten Profil entlang des unteren Carryer Glet- 
schers gleichzusetzen. 
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weitere ErlÃ¤uterunge siehe Legende 
in Abb. 12.4 + + 
und des Alters des "thrustings" im Grenzbereich Millen-Schiefer und Robert- 
son-Bay-Gruppe zwischen FINDLAY (1992) und WRIGHT & DALLMEYER (1992) 
bietet. WRIGHT & DALLMEYER (1992) nehmen die zweite Schieferung in den 
Millen-Schiefern und westgerichtetes "thrusting" entlang der ~illen-Ãœberschie 
bung als zeitgleich an. Nach FINDLAY (1987a,b, 1992) sollen auf Millen-Schiefer 
Ã¼berschoben Gesteine der Bowers-Supergruppe am Cross Cut Peak (Lokali- 
tÃ¤ s. Abb. 1.1) eine frÃ¼h Ãœberschiebungsphas reprÃ¤sentiere (die Richtung 
des tektonischen Transports bleibt nach FINDLAY (1 992) offen). GemÃ¤ FINDLAY 
(1987a, 1992) soll die Ãœberschiebun selbst gefaltet worden sein. Nur mit der 
~i l len-~berschiebung lÃ¤Ã sich eine Ãœberschiebun von Gesteinen der Bowers- 
Supergruppe Ã¼be die Millen-Schiefer nach dem Vorschlag von WRIGHT & 
DALLMEYER (1992) nicht erklÃ¤ren Folgende Interpretation bietet sich an: Wie 
oben erwÃ¤hnt ist die erste Phase der Abscherbewegung ohne grÃ¶ÃŸe Intern- 
deformation des BT vollzogen worden. Zur Kompensation der Abscherbewe- 
gung wurde das BT Ã¼be die zu diesem Zeitpunkt unmetamorphen Millen- 
Schiefer geschoben, die vermutlich an der Nahtstelle zwischen ozeanischer 
und kontinentaler Kruste positioniert waren (s. Abb. 12.4). Unter den Bedingun- 
gen des "high fluid pressure regimes" wurde daraufhin die Ãœberschiebun am 
Cross Cut Peak gemeinsam mit den Ablagerungen des BT, RBT und den Mil- 
len Schiefern gefaltet und geschiefert (s. Abb. 12.4~).  Die spÃ¤ter "pop-u~"-  
Bewegung der Millen-Schiefer (s. Abb. 12.4d) - auf das Vorland gerichtete 
~illen-Ãœberschiebun und steile RÃ¼ckÃ¼berschiebu (Leap-Year-StÃ¶rung - 
und spÃ¤ter Erosion bringt die "frÃ¼he Ãœberschiebun von Gesteinen der Bo- 
wers-Supergruppe Ã¼be die Millen-Schiefer (letztere sind quasi hÃ¶he meta- 
morphe Gesteine der Robertson-Bay-Gruppe) wieder an die OberflÃ¤ch (s. 
Abb. 12.4d). WRIGHT & DALLMEYER (1992) sehen die gesamte Ãœberschie 
bungstektonik im Grenzbereich BT, Millen-Schiefer und RBT jÃ¼nge als Faltung 
und 1. Schieferung an. Die Ãœberschiebun soll ein Ross-Orogenes Alter auf- 
weisen. Nach FINDLAY (1 992, 1987a) soll die Ãœberschiebun am Cross Cut Pe- 
ak und die gleichzeitig oder danach einsetzende Faltung und Schieferung der 
Ross-Orogenese zugeordnet werden. Die zweite Schieferung in den Millen- 
Schiefern, die ~illen-Ãœberschiebun und Faltung der Leap-Year-Gruppe sollen 
hingegen ein silurisch-devonisches Ereignis widerspiegeln. Nach meinem Vor- 
schlag sollte die Ãœberschiebun am Cross Cut Peak, Faltung und Schieferung 
derselben und die "pop-up"-Bewegung der Millen-Schiefer ausnahmslos der 
kambro-ordovizischen Ross-Orogenese zugerechnet werden. 
Ein weiteres Detail, das sich durch eine frÃ¼h Ãœberschiebun der Bowers- 
Supergruppe auf die Robertson-Bay-Gruppe erklÃ¤re lieÃŸe ist das auf das BT 
beschrÃ¤nkt Vorkommen der Leap-Year-Gruppe (s. Abb. 2.2). Infolge der 
Ãœberschiebun wurden Teile der Bowers-Supergruppe Ã¼be die Robertson- 
Bay-Gruppe geschoben. Es war vermutlich der Teil, auf dem die Leap-Year- 
Gruppe nach Osten ausgekeilt ist (s. Abb. 12.4a,b). Die Ãœberschiebun bietet 
auch eine mÃ¶glich ErklÃ¤run fÃ¼ die geringe Breite des Inselbogens des BT. 
Nach GlÃ¤tte der Falten ergibt sich fÃ¼ den Inselbogen eine geschÃ¤tzt maxi- 
male Breite von nur 60 km. FÃ¼ eine eindeutige KlÃ¤run der ZugehÃ¶rigkei der 
Scherzone am Cross Cut Peak zur Ross-Orogenese, wie das in der Abb. 12.4b 
angenommen wird, kÃ¶nne erst strukturgeologische Untersuchungen (Bestim- 
mung des Schersinns, der Deformationstemperaturen, der Alterrelation zur 1. 
Schieferung) AufschluÃ geben. 
12.5 Zur Frage eines Deckenbaus im BIRBT 
KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN (1 987) und KLEINSCHMIDT (1 990b) fordern fÃ¼ 
Nordvictorialand groÃŸrÃ¤umi DeckenÃ¼berschiebungen Zum einen soll das 
WT uber das BT (und RBT) und das BT Ã¼be das RBT geschoben worden sein. 
Der insgesamt aufrechte Baustil im BIRBT und eine maximale Ãœberlagerun 
von 7 km (Prehnit-Pumpellyit-Fazies, s. Kap. 8.1.1) Ã¼be dem heutigen Auf- 
schluÃŸnivea lassen einen Deckentransport von WT Ã¼be das BT als unwahr- 
scheinlich erscheinen. Eine Ãœberschiebun der Bowers-Supergruppe Å¸be die 
turbiditischen Gesteine des Robertson-Bay-Gruppe ist hingegen wahrschein- 
lich. Es handelt sich jedoch um eine frÃ¼h Ãœberschiebung die wirksam war, als 
das BT noch von ozeanischer Kruste unterlagert worden ist (s. Abb. 12.4b). 
WÃ¤hren der Faltung und Schieferung bildeten BT, Millen-Schiefer und RBT 
ein mehr oder weniger einheitliches "thrust sheet". Der Spannungsabbau mit- 
tels Kriechen durch DrucklÃ¶sun war im BIRBT so effektiv, daÂ es nicht zum 
Aufbau grÃ¶ÃŸer Scherspannungen kam, die fÃ¼ die Bildung von Scherzonen in 
der "very low gradei'-metamorphen Oberkruste notwendig gewesen wÃ¤re (s. 
Kap. 9). Die Abscherbewegung konzentrierte sich auf das das BIRBT anzu- 
nehmende unterlagernde duktile Detachment. Auch mit Absinken des Fluid- 
druckes im BIRBT entwickelten sich nicht- oder nur schwach vergente Struktu- 
ren ("pop-up"-Struktur der Millen-Schiefer, konjugierte kompressive ScherflÃ¤ 
chen), die nicht auf groÃŸ DeckenÃ¼berschiebunge schlieÃŸe lassen (nur loka- 
le Ãœberschiebun der Millen-Schiefer Ã¼be das RBT (keine Decke). Die von 
KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN (1987) und KLEINSCHMIDT (1992b) geforderte 
DeckenÃ¼berschiebun von Teilen des WT Å¸be das BT stellen steile Aufschie- 
bungen dar, entlang denen das WT auf die grÃ¼nschieferfazielle Gesteine des 
Husky- und Lanterman-Konglomerats und diese wiederum auf das BT aufge- 
schoben worden sind (s. Abb. 12.4d oder 12.5d). Es handelt sich hierbei um die 
jÃ¼ngste zur Ross-Orogenese gehÃ¶rende Bewegungen. 
12.6 Fazit 
Die Bowers-Supergruppe (BSG), die Millen-Schiefer und die Robertson-Bay- 
Gruppe (RBG) bauen einen ca. 480 Ma alten VorlandfaltenÃ¼berschiebungsgÃ¼ 
tel auf (s. Kap. 13.1). Im P-T-D-Pfad des BIRBT-"thrust sheets" spiegelt sich 
eine dreigeteilte Entwicklung wider. Deren Ursache ist im Ansteigen und Absin- 
ken des Fluiddruckes begrÃ¼ndet Nach Andocken des BIRBT an den aktiven 
Plattenrand des WT bildete sich ein Detachment, entlang welchem zunÃ¤chs 
die ozeanische Kruste unter dem BT durch westgerichtete Subduktion im WT 
"entzogen" wurde. 
In der ersten Phase ist die Scherfestigkeit im BT, infolge einer nicht so hohen 
Fluidzufuhr uber das Detachment und die Subduktionszone, relativ hoch (s. 
Kap. 12.4). Interne Deformation erfolgt durch Bewegung entlang von Scherzo- 
nen ("fold-bend-folding" (JAMISON 1987, 1993) bzw. "imbrication thrust" (GEISER 
1988) (s. Abb. 12.2)). Die Ãœberschiebun am Cross Cut Peak ist vermutlich ein 
Relikt dieser frÃ¼he Deformationsphase im BIRBT (s. Abb. 12.4). Das "thrust 
sheet" Ã¼be dem Detachment ist zweigeteilt (BT, RBT). 
In einer zweiten Phase wird die Resistenz der Kruste gegen Deformation durch 
supralithostatische Fluiddrucke - die Zufuhr von "heiÃŸen Fluiden erfolgte Ã¼be 
das Detachment (jetzt Unterschub von kontinentaler Kruste unter das WT) - 
reduziert. Die Interndeformation des "thrust sheets" erfolgt durch Faltung und 
Schieferung. Der effektive SI-flÃ¤chenbildend Mechanismus des Kriechens 
durch DrucklÃ¶sung der von einem Anteil kristallplastischer Deformation und 
superplastischer Verformung begleitet worden ist (s. Kap. 7 ff), verhinderte den 
Aufbau grÃ¶ÃŸer differentieller Spannungen, wodurch seismische Bewegung 
und die Bildung von ScherbrÃ¼che unterblieben ("high fluid pressure regime", s. 
Kap. 9.1)). Die Folge war die Bildung eines einheitlichen "thrust sheets" 
(BIRBT) Ã¼be dem zu fordernden duktilen Detachment. 
Mit der allmÃ¤hliche Einstellung des Unterschubs von kontinentaler Kruste un- 
ter das autochthone Wilson Terrane wurde auch die Fluidzufuhr Ã¼be den Ab- 
scherhorizont reduziert (s. Kap. 12.2). Die Folge war gewesen, daÂ das 
"AbflieÃŸen von Fluiden im ÃœberschiebungskÃ¶rp nicht mehr vollstÃ¤ndi durch 
einen Zustrom von Fluiden Ã¼be das Detachment kompensiert werden konnte 
(s. Kap. 12.2). Im ÃœberschiebungskÃ¶rp des BIRBT sackte der Fluiddruck ab, 
was einen Anstieg der Scherfestigkeit in diesem bedingte (s. Kap. 9.1). Mit dem 
Ãœbergan vom "high fluid pressure regime" zum "medium fluid pressure regi- 
me" verlagerte sich die Verformung im ÃœberschiebungskÃ¶rp von Faltung und 
Schieferung auf Bewegungen entlang von Scherzonen (konjugierte ScherflÃ¤ 
chen, WestÃ¼berschiebungen steile West- und Ostaufschiebungen, "pop-up"- 
Struktur der Millen-Schiefer) (s. Kap. 12.1 bis 12.1.2.2). Zu den Verformungs- 
mechanismen Kriechen durch DrucklÃ¶sung KristallplastizitÃ¤ und superplasti- 
sehe Verformung (syn-SI) kamen unter den Bedingungen des "medium fluid 
pressurel'-Regimes seismische und aseismische kataklastische Mechanismen 
hinzu (s. Kap. 7.2 ff und 9.1). In der letzten Phase ist das "thrust sheet" Ã¼be 
dem duktilen Detachment dreigeteilt (BT, Millen-Schiefer, RBT (s. Abb. 12.4d 
und 12.5d). 
13 Akkretionsmechanismus in Nordvictorialand (Diskussion) 
Es folgen zunÃ¤chs kritische Anmerkungen zu Ã¤ltere plattentektonischen Mo- 
dellen fÃ¼ Nordvictorialand. 
FÃ¼ eine Akkretion des Bowers Terrane an das Wilson Terrane durch "strike- 
slipl'-Bewegungen (BRADSHAW et al. 1985, WEAVER et al. 1984, WODZICKI & 
ROBERT 1987) gibt es keine strukturgeologischen Argumente: Faltung und 
Schieferung, konjugiertes kompressives Schersystem sowie jÃ¼nger Scherzo- 
nen zeugen von einem frontalen "AnschweiÃŸen des BT an das WT (s. Kap. 5). 
GIBSON & WRIGHT (1985) favorisieren ein plattentektonisches Modell mit west- 
gerichteter Subduktion im BT. GIBSON & WRIGHT (1985) postulieren fÃ¼ ihr Mo- 
dell eine prÃ¤-Leap-Yea Deformationsphase in der Sledgers- und Mariner- 
Gruppe. Diese Annahme ist jedoch nicht korrekt (s. Kap. 4 ff). Die Hauptsutur- 
Zone ist in dem plattentektonischen Modell von GIBSON & WRIGHT (1985) zwi- 
schen dem RBT und BT gelegen. Wie in Kap. 12.3 ausgefÃ¼hrt gibt es jedoch 
keine lithofaziellen Hinweise (Ophiolite oder Hockdruckgesteine), die dies bele- 
gen wÃ¼rden 
KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN (1 987) und FLOTTMANN & KLEINSCHMIDT (1991 a) 
favorisieren westgerichtete Subduktion im Wilson und Bowers Terrane. Wie 
auch im Modell von GIBSON & WRIGHT (1985) fehlen Hinweise auf einen 
kambrischen oder Ã¤ltere Ozean zwischen dem BT und dem RBT. Die Vorstel- 
lung, daÂ einem aktiven Kontinentalrand (WT) ein aktiver Inselbogen vorgela- 
gert ist (BT), ist zumindest ungewÃ¶hnlich Wie auch GIBSON & WRIGHT (1985) 
sehen KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN (1987) und FLOTTMANN & KLEINSCHMIDT 
(1991a) die Leap-Year-StÃ¶run als eine "thrust" an. An dieser sei die Bowers- 
Super-gruppe Ã¼be die Robertson-Bay-Gruppe geschoben worden. Die Leap- 
Year-StÃ¶run ist jedoch eine steile RÃ¼ckÃ¼berschiebun die Teil der "pop-up"- 
Struktur der Millen-Schiefer ist (s. Kap 6.1 und 11.7). FÃ¼ eine groÃŸ Decken- 
Ã¼berschiebun von WT Ã¼be BT, wie von KLEINSCHMIDT et al. (1991) und 
KLEINSCHMIDT & (1992b) vermutet, gibt es keine strukturgeologischen Argumen- 
te (s. Kap. 12.5). 
FINDLAY (1987a) nimmt fÃ¼ Nordvictorialand eine ostfallende Subduktion im BT 
an. Erst unmittelbar vor der Akkretion des BIRBT an das WT soll sich laut 
FINDLAY (1987a) die Subduktionsrichtung geÃ¤nder haben (Crosscut event, s. 
FINDLAY 1987a). In dieser Phase sei das WT zum aktiven Kontinentalrand ge- 
worden. Die Tatsache, daÂ der Inselbogen bereits im jÃ¼ngste Mittelkambrium 
inaktiv wurde (s. Kap. 11.4) und die Deformation im BIRBT erst an der Wende 
Kambrium10rdovizium einsetzte, ist mit diesem Modell nicht konsistent. Die 
Zeitspanne von 510 bis 540 Ma fÃ¼ die Mitteldruck-Mitteltemperatur- 
Metamorphose in der Lanterman Range (BRADSHAW 1987) widerspricht eben- 
falls der Annahme FINDLAY 's (1987a), da8 das WT erst zum Ende der Ross- 
Orogenese zum aktiven Kontinentalrand geworden ist. 
BORG & STUMP (1987) fordern fÃ¼ WT und BIRBT getrennte P-T-D-Pfade. Fal- 
tung und Schieferung im BIRBT und Vergneisung und Granitintrusionen (GHI) 
im WT sollen zwei voneinander unabhÃ¤ngig kambro-ordovizische Events re- 
prÃ¤sentieren Das WT und BIRBT sollen im AltpalÃ¤ozoiku durch eine Ozean 
getrennt gewesen sein. Die Terraneakkretion des bereits deformierten BIRBT 
an das WT soll laut BORG & STUMP (1987) nach der Intrusion der devonischen 
Admiralty-Granite und vor Ablagerung der jurassischen Beacon-Gruppe stattge- 
funden haben. Die Tatsache, daÂ die ordovizische Leap-Year-Gruppe, die die 
gesamte Deformation und Metamorphose der Bowers-Supergruppe erfahren 
hat, den Abtragungsschutt des WT aufgenommen hat, schlieÃŸ eine devonische 
oder spÃ¤ter Akkretion der Terranes eindeutig aus. Deformation und Metamor- 
phose im BIRBT sind unmittelbarer Ausdruck des frontalen "AnschweiÃŸens 
von BIRBT an den aktiven Kontinentalrand des WT im jÃ¼ngste Kambrium oder 
Ã¤lteste Ordovizium. Eine separate geologische Entwicklung von BIRBT und 
WT ist lediglich wÃ¤hren der aktiven Phase des Inselbogens des BT im Unter- 
kambrium und Mittelkambrium sowie mit groÃŸe Wahrscheinlichkeit wÃ¤hren 
der Sedimentation der Mariner-Gruppe (bis ins jÃ¼ngst Oberkambrium) anzu- 
nehmen (s. Abb. 13a,b). 
BORG & STUMP (1 987) und BORG (1 987) ermittelten anhand des SrINd-VerhÃ¤lt 
nisses der Granite Harbour Intrusiva im WT und des der Admiralty-Granite im 
BIRBT die KrustenmÃ¤chtigkei wÃ¤hren den Intrusionsphasen. Den Ergebnis- 
sen zur Folge nimmt die KrustenmÃ¤chtigkei im BIRBT von W nach E zu, im WT 
hingegen von E nach W. BORG & STUMP (1987) sehen hier ein Argument die 
plattentektonischen Modelle von GIBSON & WRIGHT (1985), WEAVER et al. 
(1 984), KLEINSCHMIDT & TESSENSOHN (1 987) FLOTTMANN & KLEINSCHMIDT 
(1991a) zu widerlegen. Alle diese Modelle hÃ¤tte aufgrund einer westgerichte- 
ten Subduktionszone im BT einen Anstieg der KrustenmÃ¤chtigkei in diesem 
von E nach W zur Folge. Das von mir vorgeschlagene Akkretionsmodell (s.u., 
nur westgerichtete Subduktion im WT und ostgerichtete VorlandÃ¼berschiebun 
gen) wÃ¼rde KrustenmÃ¤chtigkeite bedingen, wie sie von BORG & STUMP 
(1987) und BORG (1987) ermittelt wurden (s. Abb. 13.1). Kritisch muÃ ange- 
merkt werden, daÂ das SrINd-VerhÃ¤ltni der Admiralty-Granite im BIRBT die 
KrustenmÃ¤chtigkei zu devonischer Zeit und nicht wÃ¤hren der kambro- 
ordovizischen Ross-Orogenese widerspiegelt. 
Die kambro-ordovizische Ross-Orogenese in Nordvictorialand wird in einem 
plattentektonischen Modell in folgende Teilphasen gegliedert:. 
Phase 1 .a Subduktion im BT und WT (Unterkarnbriurn - Mittelkarnbrium) 
Das BIRBT und WT sind im Unterkambrium und im Mittelkambrium durch einen 
Ozean unbekannter Breite getrennt. Der ozeanische Inselbogen des BT weist 
eine ostgerichtete Subduktionszone auf. Ob der palÃ¤opazifisch Kontinental- 
rand der Antarktis, das WT, zu dieser Zeit bereits aktiv gewesen ist, ist nicht 
sicher. Altersdatierungen, die auf eine frÃ¼h kambrische Subduktion hinweisen, 
liegen bei 600 Ma (s. Kap. 2.3.2). Die ostfallende Subduktionszone im BT kann 
nicht der Ross-Orogenese zugeordnet werden, weil sie nicht am palÃ¤opazifi 
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Nach dem Entzug der ozeanischen Kruste unter dem BT kommt es zur Kollisi- 
on von kontinentaler Kruste mit dem WT. Im "thrust sheet" des BIRBT setzte 
ein supralithostatischer Fluiddruck die Resistenz gegen Deformation stark her- 
ab und fÃ¼hrt zu starker Interndeformation durch Faltung und insbesondere 
Schieferung (s. Kap. 10, 9 ff, 12.1.1 und 12.4). Der inaktive Kontinentalrand 
(unterlagernde kontinentale Kruste unter dem RBT) unterschiebt das WT. Ãœbe 
das Detachment erfolgt die Zufuhr "heiÃŸer Fluide, die den AbfluÃ von fluider 
Phase im "thrust sheet" kompensiert und somit den supralithostatischen Fluid- 
druck in diesem aufrechterhÃ¤l (s. Kap. 12.2). 
Phase 2.c Finale Bewegungen im "thrust sheet" des BIRBT (Unter- 
ordovizium) 
Einem Unterschub von kontinentaler Kruste unter das WT sind Grenzen ge- 
setzt. Mit der allmÃ¤hliche Einstellung des Krustenunterschubs wird auch die 
Fluidzufuhr Ãœbe das Detachment reduziert, der AbfluÃ von Fluiden im "thrust 
sheet" nicht mehr vollstÃ¤ndi kompensiert. Mit absinkenden Fluiddrucken Ã¤n 
dert sich der Deformationsstil im BIRBT. Faltung und Schieferung werden von 
einem konjugierten kompressiven Schersystem ("pop-up"-Strukturen), West- 
Ã¼berschiebunge und steilen Aufschiebungen abgelÃ¶st Das Wilson Terrane ist 
von stetigem Uplift betroffen (s. Abb. 12.4 und 12.5). In der Endphase kommt 
es an der Suturzone zwischen dem BT und dem WT zu steilen Aufschiebun- 
gen. Entlang diesen wurden das WT (MPIMT-Gesteine der Lanterman Range) 
auf die "low grade1'-metamorphen Gesteine des Lanterman- und Husky- 
Konglomerats und diese wiederum auf die "very low grade1'-metamorphen Ge- 
steine der Bowers-Supergruppe aufgeschoben. 
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16 Anhang (EDX-Analysen) 
Die Mineral-Analysen wurden mittels CamScan 4 Rasterelektronenmikroskop 
durchgefÃ¼hrt Mit dem System ist eine simultane Analyse sÃ¤mtliche Elemente 
ab der Ordnungszahl 11 mÃ¶glich Verwendete Parameter: 
- Beschleunigungsspannung 20 KeV 
- Arbeitsabstand 35 mm 
- AuflÃ¶sun 141-143 eV 
- Analysenzeit: 100 Live-Sekunden 
- ZÃ¤hlrat 2000 bis 3000 cps 
Die EDX-Analysen dienten der ÃœberprÃ¼fu der optischen Mikroskopie. Es 
wurden keine Standards verwendet. Die folgenden Tabellen enthalten einen 
Teil der vorgenommenen Analysen sowie die Ergebnisse der Mineralberech- 
nungen. Die Wertigkeit kann mit dieser Methode nicht ermittelt werden. 
EDX-Analysen - unterer Carryer Gletscher - Bowers-Supergruppe 
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Scherzone (u.a. Lagenharnische) 
massige pyroklastische Brekzie (Klasten: intermediÃ¤r - basi- 
sche Vulkanite) 
geschieferte pyroklastische Brekzie (Klasten: basische Vulkanite) 
geschieferte pyroklastische Brekzie (Klasten: basische Vulkanite) 
pyroklastische Chloritschiefer (intermediÃ¤r - mafische 
Pyro klast ika). 
Scherzone (Ausschnitt einer Fiederspalte) 
pyroklastischer Chloritschiefer 
Anthophyllit-Talk-Chlorit-Schiefer 
intermediÃ¤re VulkanitgerÃ¶l des Carryer-Konglomerats 
intermediÃ¤re VulkanitgerÃ¶l des Carryer-Konglomerats 
EDX-Analysen - Mt. Bruce-Gebiet - Millen-Schiefer 
Grammatit 
Atom-% Mg AI Si Ca Fe 
Proben Nr. 
B4c 10.45 -- 21.54 5.06 2.18 
B4e 10.40 -- 21.56 4.99 2.27 
B8a 11.82 -- 21.36 5.03 1.10 
Talk 
Atom-% Mg Si Fe 
Proben Nr. 
B4b 14.55 22.58 1.58 
B4f 14.31 22.54 1.88 
B8b 14.08 22.61 2.00 
B8c 14.17 22.57 1.98 
Chlorit 
Atom-% AI Si Fe Mg Cr 
Proben Nr. 
B8f 8.74 13.20 5.44 13.40 0.34 
B6b 10.98 12.16 6.67 3 1.27 -- 
Proben-Nr. Gestein 
B4 metapyroklastisches Gestein, basisch 
B6 Metapsammit 
B8 metapyroklastisches Gestein, basisch 
EDX-Analysen - Ã¶stlich Lanterman Range - Husky-Konglomerat 
Chlorit 
Atom-% AI Si Fe Mg Cr 
Proben-Nr. 
L2b 10.70 12.21 4.74 13.41 0.13 
L4g 10.34 12.41 9.41 9.04 
L6a 11.04 11.99 5.79 12.42 
Amphibol 





















Atom-% Mg Si Fe 
Proben-Nr. 
L8a 14.31 22.69 1.65 
L8b 1 4.08 22.61 2.00 
Proben-Nr. Gestein 
L2 Tonalit (?)gerÃ–l aus dem Husky-Konglomerat 
L4 Chlorit-Schiefer (Husky-Konglomerat) 
L6 Aktinolith-Chlorit-Schiefer (Husky-Konglomerat) 
L7 Tonalit(?)gerÃ¶l aus dem Husky-Konglomerat 
L8 talkfÃ¼hrende Aktinolith-Schiefer (Husky-Konglomerat) 
L1 0 Metapyroklastit (Husky-Konglomerat) 
